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Capítulo 1 - Conceitos Básicos
aspectos gerais, conceitos básicos
1.1 Introdução

O método magnético utilizado em estudos geofísicos e geológicos fundamenta-se na Teoria do Potencial, assim como o método gravimétrico. 
O método magnetométrico tem sido mui​to utilizado para investigar a geologia de uma área, baseado nas propriedades magnéticas das rochas em superfície e subsuperfície. Também é usado em engenharia e arqueologia para detectar objetos metálicos manufaturados que estão enterrados. Outra área do estudo en​volve o efeito do campo magnético externo na transmissão de ondas de rádio na ionosfera. 
A reconstrução do movimento das placas tectônicas no passado tem dois aspectos inter​ligados do campo magnético terrestre: o fato que este tem a propriedade de inverter a sua polaridade, e que sob certas condições as ro​chas são capazes de registrar o campo magné​tico do momento em que foram formadas. 
Aqui será apresentado um brevíssimo his​tórico sobre as descobertas do magnetismo, baseado no texto de Lowrie (1997) e os con​ceitos básicos necessários. Os livros textos de Geofísica (De Bremaecker, 1991; Fowler, 2005; Lowrie, 1997; Sharma, 1986, Telford et al., 1990; Kearey et al., 2009; Blakely, 1996; Sleep e Fujita, 1996 entre outros) apresentam sua própria simbologia e sistema de unidades para representar os conceitos magnéticos. Neste texto será usado o Sistema Internacio​nal, algumas vezes serão dadas informações do cgs emu (eletro magnetic units no cgs). No caso do campo magnético as equações depen​dem do sistema de unidades utilizado.
1.2 Breve resumo histórico
Foi a curiosidade sobre o comportamento de minerais contendo magnetita que levou o homem a se interessar e descobrir o campo magnético da Terra e as propriedades magné​ticas dos materiais. 
Cerca de 300 A.C. os chineses já conhe​ciam algumas propriedades da magnetita; en​tre 200 e 300 A.C. eles desenvolveram bússo​las primitivas posteriormente aprimoradas u​sando uma agulha suspensa e apoiada no pon​to central. Em 500 D.C. eles sabiam que a bussola não apontava para o norte geográfico como indicado pelas estrelas. 

Em 1269 Petrus Peregrinus (Pierre Pélerin de Maricourt) escreveu o primeiro tra​tado de física experimental, Epistola de Mag​nete, que descreve as leis de atração magné​tica. Fazendo experiências com uma esfera de magnetita e uma barra de ferro, ele foi capaz de desenhar as linhas de força e observar a existência de dois pontos de convergência dessas linhas, os quais ele denominou de pó​los do magneto.
No século 14 os navios da marinha ingle​sa usavam a bússola para navegação. Durante os séculos 15 e 16, usando informações mag​néticas terrestres junto com métodos celestes de posicionamento, foi estabelecido o com​portamento da declinação. Georg Hartmann (1544) e Robert Norman (1576) descobriram independentemente que uma agulha magneti​zada em um plano vertical não fica horizontal, esse desvio da horizontal é conhecido como inclinação. 

Em 1600, Willian Gilbert publicou De Magnete, um tratado com todos os conheci​mentos sobre magnetismo disponíveis na épo​ca. Ele foi capaz de fazer a analogia entre as observações sobre a esfera magnetizada com o comportamento do campo magnético da Terra conhecido na época, reconhecendo que este era similar ao de uma esfera magnetizada. Essa é a primeira propriedade geofísica reconhecida.
Em 1634 Henry Gellibrod descobriu que a declinação magnética muda com o tempo, usando três medidas independentes feitas em 1580, 1622 e 1634 em um mesmo ponto. En​tre 1698 e 1700, Edmundo Halley foi encar​regado de uma expedição oceanográfica com o objetivo de estudar as variações da bússola no Atlântico. Em 1702 esses resultados foram publicados no primeiro mapa de declinação.

Se você está interessado no histórico da descoberta quantitativa das leis do Magnetis​mo leia o item 5.1.3. do Lowrie (1997).
1.3 Campo, linhas de campo, pólo magnéti​co
Campo de força: é a propriedade do espa​ço no qual as forças agem. Este conceito foi introduzido por Faraday (Lowrie, 1997). O comportamento do campo de força é descrito pelas linhas de campo. Em qualquer ponto do campo a direção da força é tangencial às li​nhas de campo e a sua intensidade é propor​cional ao número de linhas de campo por uni​dade de área perpendicular às linhas, ou seja, a força é maior onde as linhas de força estão mais próximas entre si.
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Figura 1.1: linhas de campo de um imã em barra, indicando que elas saem do pólo norte e entram no pólo sul (Sharma, 1986). 

As linhas do campo magnético são obser​vadas usando limalha de ferro nas proximida​des de um imã de barra. As linhas de campo tendem a se juntar em dois pontos opostos, nas bordas (ligeiramente dentro) de uma barra magnetizada. Esses pontos foram denomi​nados de pólos magnéticos. Elas saem do pólo positivo, ou pólo norte, e entram no pólo ne​gativo, ou pólo sul (figura 1.1). Pólos magné​ticos existem aos pares. Pólos de mesmo sinal se repelem e de sinal oposto se atraem.

1.4 Definições fundamentais

Existem quatro definições fundamentais usadas para descrever como um material ou região “magnetizada” pode ser (Shive, 1986):

- B, indução magnética ou densidade de fluxo;

- H, intensidade do campo magnético ou força magnetizante;

- J, polarização magnética ou magnetização;

- M, momento do dipolo magnético por unidade de volume, ou magnetização por unidade de volume.

Estas quantidades estão relacionadas de formas diferentes dependendo do sistema de unidades utilizados:

- no cgs:

B = H + 4πJ



(1.1)
J = M 




(1.2)
- no SI:

B = μ0 H + J 



(1.3)
J = μ0 M 



(1.4)
onde μ0 = 4π x 10-7 H/m é a permeabilidade do vácuo. 

1.5 Os campos magnéticos B e H

A corrente em uma bobina ou um dipolo produz um campo magnético H ou B. O que é esse campo magnético? 
Pela lei de Biot-Savart, no centro de uma bobina de raio r, por onde circula uma cor​rente elétrica i, o campo H é dado por: 
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H e B são definidos não pela sua origem, mas pelos seus efeitos, isto é, as forças que eles exercem em objetos físicos. Um campo magnético exerce um torque na agulha da bússola ou em um imã de barra suspenso por um fio (dipolos macroscópicos) tendendo a alinhar o eixo desses objetos com H ou B. Esta é a definição magnetostática. 
Um campo magnético também exerce uma força de Lorentz numa partícula carrega​da quando está se encontra em movimento, seja no espaço livre ou quando canalizada através de um condutor como a corrente elé​trica I em ângulo reto ao campo e à veloci​dade da partícula ou fluxo de corrente. Esta é a definição eletrodinâmica.
Nenhuma dessas definições dá uma idéia para a fonte de H ou B. Isto vem da lei de Coulomb ou da lei de Biot-Savart que nos diz como calcular H a partir de um conjunto de fontes, sejam cargas magnéticas ou correntes elétricas (Dunlop & Özdemir, 1997). B é o campo aumentado que inclui não apenas H, mas também a magnetização macroscópica M, a discussão acima implicará que:

[image: image3.wmf])

(

0

M

H

B

r

r

r

+

m

=




(1.5)

no SI, ou 
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(1.6)

no cgs emu. 
"Momentos microscópicos de dipolo m são associados a átomos individuais, mas M, o momento de dipolo por unidade de volume é uma média sobre uma região contendo muitos átomos. Por esta razão, M, e, portanto B, podem ser apenas definidos em termos de uma região macroscópica. H, por outro lado, pode ser definido e calculado em qualquer escala, incluindo a escala atômica" (Dunlop & Özdemir, 1997). 
Neste texto M será muitas vezes denomi​nado de magnetização do material.
Dentro de um material magnético H des​creve como B é modificado pela magnetiza​ção M do material. O campo magnético B é chamado de campo de indução magnética ou densidade de fluxo (Lowrie, 1997).
"Fora do material magnético, onde M = 0, H e B são paralelos e a razão entre eles é B/H = μ0, a permeabilidade do vácuo. No SI μ0 = 4π x 10-7 H/m (Henry/metro) de tal forma que os valores numéricos de B (em tesla) e H (em A/m) são muito diferentes para o mesmo cam​po. No cgs emu, μ0 = 1 e o valor de B (em Gauss) e H (em oersted) são numericamente iguais" (Dunlop & Özdemir, 1997).
1.6 Unidades dos campos magnéticos B e H
No sistema cgs todas as definições tem a mesma unidade, mas é usual utilizar: 

	B
	indução magnética
	Gauss
	G

	H
	campo magnético
	Oersted
	Oe

	J
	polarização magnética 
	Unidades eletromagnéticas
	emu

	M
	momento de dipolo magnético por unidade de volume
	Unidades eletromagnéticas
	emu


No sistema SI para a força de 1 Newton e pólo de 1 unidade de magnitude: A/m ou Tesla

	B
	indução magnética
	Tesla
	T

	H
	campo magnético
	Amperes por metro
	A/m

	J
	polarização magnética 
	Tesla
	T

	M
	momento de dipolo magnético por unidade de volume
	Amperes por metro
	A/m


1 G = 10-4T    1A/m = 4π x 10-3 Oe
Como as unidades fundamentais implicam em grandes quantidades e o campo magnético da Terra é pequeno, em Geofísica usa-se um submúltiplo do Tesla, 1nT = 1 × 10-9 T, 1A/m ou 1T = 109 nanotesla (nT); 1 Oe = 105 γ (gamma), 1 γ = 1 nT.
1.7 Força, potencial e campo de pólos e dipolos
A força entre pólos magnéticos de intensi​dade p1 e p2 separados pela distância r entre si pode ser formulada como (experimentos de Coulomb e Gauss):
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(1.7)
onde μ0 é a permeabilidade magnética do vá​cuo. 

Seja um pólo magnético de intensidade p, separado do ponto P pela distância r, o poten​cial escalar magnético deste pólo em P é dado por: 
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(1.8)
O campo magnético do pólo na direção r é dado pelo gradiente do potencial (-grad W). No SI o campo é a densidade de fluxo mag​nético:
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(1.9)
onde o versor 
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 tem o sentido do pólo p ao ponto P. 

A unidade da intensidade do pólo p é Am (Ampere metro).A unidade de B no SI é Tesla (T) (ou weber por metro2). 
Potencial magnético de um dipolo: um di​polo é o conceito básico para entender o com​portamento magnético da matéria, desde pe​quenas partículas até a Terra como um todo (Sharma, 1997). Um dipolo consiste de dois pólos magnéticos de intensidade p e distantes d, sendo a distância d definida de –p a +p (fig. 1.2). A distância d pode ser infinitamente pe​quena, mas o momento magnético do dipolo m (=p.d) será finito. A linha que liga os pólos positivo e negativo define um eixo onde o campo magnético tem simetria rotacional. 
O potencial a uma distância r do ponto central do dipolo, na direção do ângulo θ en​tre r e o eixo do dipolo, é a soma do potencial dos pólos positivo e negativo. 
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(1.10)
Quando d → 0 temos um dipolo. Nesse caso d << r e podemos aproximar 
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(1.11)
Se d << r  então  θ ≈ θ´ e:
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(1.12)
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Figura 1.2: geometria para o cálculo do potencial de um par de pólos magnéticos (Lowrie, 1997).

E o potencial do dipolo será escrito como:


[image: image13.wmf]q

p

m

=

q

p

m

=

cos

4

cos

)

(

4

2

0

2

0

r

m

r

dp

W


(1.13)
onde m (= dp) é o momento magnético do di​polo.
1.8 Intensidade de magnetização e momen​to magnético
Sejam dois pólos magnéticos de intensi​dade p e distantes d, sendo a distância d defi​nida de –p a +p. O produto d.p é o momento magnético do dipolo ou momento do dipolo m: 
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(1.14)
No SI o momento é dado em Am2.
O momento do dipolo magnético por uni​dade de volume M é dada pela razão entre a soma dos momentos magnéticos do dipolo, mi, (fig. 1.3) e o volume:
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(1.15)
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Figura 1.3: representação esquemática dos mo​mentos magnéticos dentro de um corpo. Cada mo​mento m é associado a uma bobina de corrente (Lowrie, 1997). 

Dentro de uma barra magnetizada todos os dipolos se cancelam exceto nas superfícies (figura 1.4). Os pólos terão uma intensidade p. Quanto maior a magnetização maior será a concentração de pólos por unidade de área. 
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Figure 3.2 Schematic of a uniformly
magnetised bar magnet as a collection
of aligned dipoles producing a pole
strength of +m and as a series of
minor bar magnets




Figura 1.4: modelo esquemático de uma barra magnetizada com os dipolos alinhados (Reynolds, 1997). 

O momento do dipolo, m, é o parâmetro mais importante de um corpo magnetizado. A intensidade de magnetização é a quantidade fundamental que descreve o estado magnético do corpo. As duas grandezas têm a mesma di​reção. Vários fatores intrínsecos como mine​rais presentes na rocha, e fatores externos, co​mo alterações químicas e térmicas, controlam a intensidade de magnetização, M, e o mo​mento magnético de um corpo. 
1.9 Suscetibilidade magnética
Quando um corpo é sujeito a um campo magnético externo ele adquiri magnetização que desaparece quando este é removido. A magnetização adquirida é chamada de mag​netização induzida, Mi. A densidade das linhas de força dentro do corpo depende do campo indutor externo e da magnetização, Mi, do corpo. 
No vácuo tem-se 
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, ou seja, a direção de B pode ser modificada em função da res​posta de magnetização do corpo à presença do campo indutor. No caso de um corpo que não é fortemente anisotrópico, todos os momentos magnéticos ficam estatisticamente alinhados com o campo magnético. Neste caso Mi e H são paralelos e proporcionais: 

[image: image20.wmf]H

k

M

i

r

r

=





(1.16)

onde k é a suscetibilidade magnética. 
A suscetibilidade magnética é uma medi​da da facilidade com que o material pode ser magnetizado. É uma quantidade adimensional no SI, pois Mi e H têm a mesma dimensão.
Combinando as relações (1.3) (1.4) e (1.16) a magnetização dentro de um corpo poderá ser escrita como:
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(1.17)
A quantidade μ = (1+k) é conhecida como permeabilidade magnética do material. É uma medida da habilidade do material de transmi​tir o fluxo magnético. Para minerais e rochas comuns, não ferromagnéticas, μ ≈ 1.
Notação e Unidades

W – potencial magnético

μ0 - permeabilidade magnética do vácuo, 

SI: μ0 = 4π x 10-7 N/A2 (N/A2) = 4π x 10-7 H/m (Henry/metro)

emu (cgs): μ0 = 1 G/Oe (Gauss/Oersted)

p – intensidade do pólo magnético 

no SI: p é em Ampere.metro

r = (x2+y2+z2)1/2 em metros

B – campo magnético, ou indução magnética ou densidade de fluxo

SI: B em Weber/m2 ou Tesla (T)

emu: B em Gauss

1 Gauss = 10-4 T

Submúltiplos usados: 1 nT = 10-9T, 1 ( = 10-5 Gauss, e a conversão entre eles são: 1 ( = 1 nT

H – campo magnético 

SI: H em A/m

emu: Oersted (Oe)

1A/m = = 4π x 10-3 Oe

m – momento magnético do dipolo

SI: Am2
M – magnetização

SI: M é em A/m

k suscetibilidade magnética

SI adimensional
emu: 1/4π do valor no SI
μ permeabilidade magnética do material.
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Capítulo 2 – Magnetismo de rochas

Materiais magnéticos, magnetização remanente
2.1 Tipos de materiais magnéticos
As propriedades magnéticas dos materiais dependem da existência de átomos cuja últi​ma camada tenha elétrons desemparelhados, e do domínio magnético. Domínios magnéticos são regiões de um material com magnetiza​ção, ou seja, os momentos magnéticos indivi​duais de vários átomos vizinhos estão todos alinhados entre si (Hinze et al., 2013).
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Figura. 2.1: relação entre magnetização M e o campo indutor H, mostrando a magnetização de saturação (Ms) e a remanente (Mr). http://gravmag.ou.edu/mag_rock/mag_rock.html

Diamagnéticos (figuras 2.1, 2.2): a sus​ceptibilidade é baixa e negativa, no SI é da ordem de -10-6, proporcionando uma magne​tização reversível, fraca e negativa. Nesses materiais, o campo induzido está na direção oposta ao campo indutor, portanto o campo total será menor que o campo indutor.
A tabela 2.1 apresenta alguns valores de k para minerais diamagnéticos.

Todos os materiais apresentam comporta​mento diamagnético que é mascarado por pro​priedades paramagnéticas ou ferromagnéticas mais fortes. É independente da temperatura.

Tabela 2.1: Susceptibilidade (SI) de alguns mine​rais diamagnéticos. 

http://gravmag.ou.edu/mag_rock/mag_rock.html
	Quartzo
	-6.3x10-6

	Calcita
	-4.8x10-6

	Halita
	-6.5x10-6

	Galena
	-4.3x10-6

	Esfarelita
	-3.3x10-6
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Figura 2.2: Campo (B) de um material diamag​nético na presença de campo indutor (H). A linha tracejada indica valores de B e H iguais. http://gravmag.ou.edu/mag_rock/mag_rock.html

Paramagnéticos (figuras 2.1 e 2.3): a magnetização induzida é proporcional à inten​sidade do campo, paralela e reversível. A sus​ceptibilidade é pequena e positiva. Neste caso a susceptibilidade é inversamente proporcio​nal à temperatura:
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(2.1)
k ~ 10-4 a 10-5 (no SI), onde c é a constante característica do material e T é a temperatura absoluta. 

No paramagnetismo alguns átomos ou moléculas têm um momento magnético dife​rente de zero, mesmo na ausência de campo magnético. Esse alinhamento é quebrado pela energia térmica que tende a favorecer um es​tado mais caótico. Quando um campo magné​tico é aplicado o alinhamento consegue sobre​pujar a energia térmica e os momentos mag​néticos tendem a se alinhar na direção do campo aplicado.
Observe a diferença entre a posição da curva de saturação com os valores do campo magnético B para um mesmo valor de campo indutor H nas figuras 2.2 e 2.3. No material diamagnético (fig. 2.2) o campo B será menor que H, a curva de saturação encontra-se abai​xo da linha tracejada (B= H), enquanto que no material paramagnético (fig. 2.3) a situação é invertida.

[image: image25.png]paramagnetic




Figura 2.3: Campo (B) de um material paramag​nético na presença de campo indutor (H). A linha tracejada indica valores de B e H iguais. http://gravmag.ou.edu/mag_rock/mag_rock.html

A tabela 2.2 apresenta alguns valores de susceptibilidade magnética, k, para minerais paramagnéticos.

Tabela 2.2: Susceptibilidade (SI) de alguns mine​rais paramagnéticos. 

http://gravmag.ou.edu/mag_rock/mag_rock.html
	Faialita
	1,3x10-3

	Piroxênio
	9,2x10-4

	Anfibólio
	1,6 a 9,4x10-4

	Biotita
	6,7 a 9,8x10-4

	Granada
	0,4 a 2,0x10-3


Ferromagnetismo (fig. 2.1): em alguns materiais (ferro, níquel, cobalto) os átomos estão muito próximos e isto permite a troca de elétrons entre os átomos vizinhos. Essa troca produz um forte campo molecular dentro do metal que permite o alinhamento do momento magnético atômico. Esse alinhamento aconte​ce mesmo na ausência de campo magnético, sendo conhecido como magnetização espontâ​nea. Quando o material alcança temperaturas maiores do que a temperatura de Curie, a agi​tação térmica destrói esse alinhamento.

Rochas com muitos minerais ferromagné​ticos apresentam o efeito da histerese. 
[image: image26.png]|sothermal remanent
magnetization




Figura 2.4: curva de histerese. http://gravmag.ou.edu/mag_rock/mag_rock.html

Pela curva de histerese (fig. 2.4) ao aplicar-se um campo externo H, com intensi​dade aumentando gradualmente, o material de interesse adquiri magnetização até um ponto máximo, J = Js. O campo magnético que pro​voca este máximo de intensidade é conhecido como força coerciva, H = HC. Após o ciclo inicial de magnetização, o processo reverso é iniciado, isto é, um processo de desmagneti​zação através da aplicação de um campo magnético cada vez menor. Quando H = 0 nota-se ainda a presença de magnetização re​sidual (magnetização remanente térmica), J = Jrs < Js, mas não nula. Para que a magnetiza​ção volte a ser nula é necessário aplicar um campo H < 0 até que toda magnetização tenha sido removida. O processo de aplicação de H < 0 continua até que nova magnetização de saturação, J = -Js , é alcançada e o um novo aumento do campo externo recomece. Perce​ba que a curva de histerese, para uma nova saturação positiva não segue o caminho ini​cial.  
Os materiais ferromagnéticos apresentam valores muito altos de susceptibilidade mag​nética.

Verdadeiros ferromagnéticos: domínios magnéticos alinhados com o campo indutor (fig. 2.5) resultam em campo magnético, ex. ferro, níquel e cobalto.
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Figura 2.5: alinhamento dos domínios magnéticos em materiais ferromagnéticos.

Antiferromagnetismo: o alinhamento dos domínios é anti-paralelo e de mesma intensi​dade, não é possível adquirir magnetização (fig. 2.6), a susceptibilidade é fraca e positiva.
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Figura 2.6: alinhamento dos domínios magnéticos em materiais antiferromagnéticos.

Ferrimagnetismo: o alinhamento dos do​mínios é antiparalelo, mas tem intensidade di​ferente o que resulta em magnetização (fig. 2. 7), ex.: magnetita (Fe3O4), maghematita, pir​rotita e goetita.
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Figura 2.7: alinhamento dos domínios magnéticos em materiais ferrimagnéticos.

A tabela 2.3 apresenta alguns valores de k para minerais ferromagnéticos.

Tabela 2.3: Susceptibilidade (SI) de minerais ferromagnéticos importantes.
http://gravmag.ou.edu/mag_rock/mag_rock.html

	Mineral

Fórmula
	Tipo
	Susc. (SI)
	T Curie*
(oC)

	Magnetita

Fe3O4
	Ferri
	3,8-10,0
	580

	Hematita

Fe2O3
	Antiferro
	6,0x10-3‑
	680

	Ilmenita

FeTiO3
	Ferri
	1,7
	50-300

	Pirrotita

FeS
	Ferri
	1,6
	320

	Maghemita

Fe2O3
	Ferri
	Variável
	545-675


* valores de Tc aproximados
2.2 Suscetibilidade magnética de rochas e minerais
A suscetibilidade magnética, k, de rochas é controlada pelo conteúdo de minerais fer​romagnéticos, especialmente a magnetita. Es​ta é muito disseminada em basaltos e corpos mineralizados de ferro. 

Diferente da densidade, a suscetibilidade apresenta uma variação muito grande entre os diferentes tipos de rochas e dentro da mesma litologia. Não é possível definir o tipo de ro​cha apenas pelo valor de suscetibilidade, nem de estabelecer um valor único para uma determinada litologia. Isto pode ser observado na tabela 2.4.
Tabela 2.4: Suscetibilidade magnética (SI) do ar e de algmas rochas.
http://gravmag.ou.edu/mag_rock/mag_rock.html

	Material
	Susc x 103 (SI)*

	Ar
	~0

	Quartzo
	-0,01

	Rocha de sal
	-0,01

	Calcita
	-0,001 – 0,01

	Esfarelita
	0,4

	Pirita
	0,05 – 5

	Hematita
	0,5 – 35

	Ilmenita
	300 – 3500

	Magnetita
	1200 – 19.200

	Calcário
	0 – 3

	Arenito
	0 – 20

	Folhelho
	0,01 – 15

	Xisto
	0,3 – 3

	Gnaisse
	0,1 – 25

	Ardósia
	0 – 35

	Granito
	0 – 50

	Gabro
	1 – 90

	Basalto
	0,2 – 175

	Peridotito
	90 - 200


* para converter esse valor para cgs deve-se dividi-lo por 4π.
Em prospecção rasa o efeito de objetos de ferro enterrados e do solo pode ser importan​te. Solos derivados de rochas ígneas ou meta​mórficas com alto conteúdo de minerais má​ficos e, portanto de magnetita, apresentam va​lores altos de suscetibilidade e tendem a se concentrar em leques aluviais na base de montanhas e praias. Isso ocorre pela resis​tência mecânica do grão de magnetita e de outros máficos à alteração. Solos com muito componente orgânico contém maghemita e, em consequencia valores altos de suscetibi​lidade magnética. 
Materiais de ferro e aço enterrados apre​sentam valores totais de momento magnético da ordem de 103 a 104 Am2 (Sharma, 1997).

2.3 Magnetização remanente nas rochas
Muitas rochas apresentam uma magneti​zação remanente, Mr, além da magnetização induzida, Mi, pelo campo magnético da Terra.
A magnetização remanente nas rochas pode ser adquirida de formas diferentes e em épocas diferentes. De interesse são aquelas ligadas à formação, especialmente nas rochas ígneas e sedimentares. A alta coercividade dos minerais ferrimagnéticos garante a longa permanência da magnetização remanente. Esta pode ser primária quando adquirida durante, ou muito próxima, da formação da rocha, ex.: quando a rocha ígnea se resfria ou quando rocha sedimentar se deposita. É chamada de secundária quando é adquirida após a formação da rocha. 

No geral, a magnetização remanente está relacionada com as informações do campo magnético terrestre (CMT) na época de for​mação ou alteração da rocha, sendo muito uti​lizada para fornecer informações do CMT no passado e para estudar o movimento das placas tectônicas. 
O estudo do CMT no passado é feito pelo paelomagnetismo, que tem ênfase e aplicação em estudos de tectônica, e pelo arqueomagne​tismo, cuja ênfase é o estudo da intensidade do CMT no passado recente. 
Mesmo em prospecção é necessário co​nhecer a magnetização remanente de uma ro​cha ou ao menos se possível identificar a sua existência, pois ela modifica a direção do campo medido. Como mostrado na figura 2.8 o campo resultante será a soma vetorial da magnetização induzida na rocha e da magneti​zação remanente.
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Figura 2.8: soma vetorial da magnetização rema​nente e induzida (Reynolds, 1997).
Em rochas sedimentares Mr em geral é menor do que Mi. Mas em regiões onde ro​chas ígneas e metamórficas de alto grau de temperatura estão presentes, a relação inversa entre as magnetizações é muito comum e me​didas de Mr devem ser feitas em amostras de rochas devidamente orientadas com respeito ao afloramento e ao campo magnético atual.
Quando a magnetização remanente está presente a magnetização da rocha constará de duas partes: magnetização induzida Mi e mag​netização remanente Mr.

M = Mr + Mi 



(2.2)
Um parâmetro muito usado para definir a magnetização remanente é a razão de Koenisberger:
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(2.3)
Magnetização termo remanente (TRM ou MTR): mecanismo de aquisição de magneti​zação das rochas ígneas ou metamórficas de alto grau. Quando a rocha resfria, ao passar pela temperatura de Curie, a magnetização es​pontânea dos grãos tende a se alinhar na di​reção mais próxima do campo magnético pre​sente no momento, e permanece nessa direção (fig. 2.8). A temperatura de Curie da magne​tita é de 578oC e da hematita é de 675oC. A temperatura abaixo da qual a magnetização permanece estável é chamada de temperatura de bloqueio. Essa temperatura depende do tamanho dos grãos, formato, magnetização es​pontânea e anisotropia magnética dos mine​rais ferrimagnéticos. 
Magnetização remanente deposicional (D RM ou MDR): durante a deposição de um se​dimento as partículas ferrimagnéticas tendem a se alinharem fisicamente com o campo mag​nético atuante. Os efeitos da gravidade cau​sam um pequeno erro na inclinação entre a magnetização e a direção do campo. Algumas vezes ocorre magnetização remanente pós de​posicional (importante nos sedimentos pelági​cos). Neste caso, os grãos muito finos, flutu​ando dentro do espaço poroso durante a sedi​mentação, são reorientados pelo campo mag​nético terrestre durante a compactação. Com a remoção da água dos poros os grãos ficam presos nesse novo alinhamento (fig. 2.9). Essa magnetização é adquirida a cerca de 10 cm de profundidade.
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Figura 2.8: magnetização termoremanente (Lowrie, 1997).
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Fig. 5.21 Acquisition of depositional remanent magnetizatic
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the magnetization and field directions.




Figura 2.9: aquisição de magnetização remanente deposicional (Lowrie, 1997).

Magnetização remanente química (MCR ou CRM): ocorre quando o material magné​tico em uma rocha sofre alteração química ou um novo mineral é formado por precipitação, ex.: oxidação por intemperismo.
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Capítulo 3 - Campo Magnético da Terra

Informações iniciais, representação dipolar, variações

3.1 Caracterização do campo
O campo magnético é um vetor e para es​pecificá-lo em um determinado ponto é preci​so conhecer sua magnitude, direção e sentido. 
A figura 3.1 apresenta os vários elemen​tos geométricos do campo magnético da Terra (CMT): |F| é a intensidade do campo magné​tico; |H| é a projeção horizontal, que definirá o meridiano magnético ou o norte magnético; X, Y e Z são as componentes nas direções dos eixos cartesianos. O ângulo entre o norte geo​gráfico (X) e o norte magnético (H) é a decli​nação D. O ângulo entre o campo magnético (F) e a componente horizontal (H) é a incli​nação I. Definindo três desses elementos po​de-se conhecer os outros, portanto é interes​sante conhecer algumas relações matemáticas:
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Figura 3.1: representação no sistema cartesiano dos elementos do campo magnético da Terra (Reynolds, 1997). 

No equador magnético I = 0o, o campo é apenas horizontal, enquanto que nos pólos magnéticos I = ( 90o, o campo é apenas verti​cal. A declinação é o azimute da componente horizontal do campo magnético da Terra.
3.2 Representação dipolar do campo mag​nético da Terra (CMT)

O CMT na superfície da Terra pode ser representado por um dipolo situado no centro da Terra - dipolo centrado (ou dipolo geocên​trico). O campo magnético produzido pelo di​polo geocêntrico que melhor representa o campo magnético da Terra é conhecido por campo geomagnético. 

O eixo do atual dipolo forma um ângulo de 11,5o com o eixo de rotação da Terra. As posições atuais dos pólos geomagnéticos são: PN 80oN, 72oW e PS 80oS, 108oE (dados do IGRF-2010
). O equador geomagnético fica a 90o do eixo do dipolo (fig. 3.2). 
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Figura 3.2: elementos do campo magnético e do campo geomagnético (Fowler, 2005).  
A figura 3.2 mostra os elementos polos norte e sul e equador para o sistema geográfi​co, sistema do campo geomagnético e CMT. Vale lembrar que nenhum dos elementos do campo magnético ou geomagnético da Terra pode ser determinado diretamente. As posi​ções dos polos geomagnéticos provêm de um modelo. Para determinar as posições dos polos magnéticos existem dificuldades práti​cas como as variações diurnas e magnetiza​ções nas rochas crustais.

A localização do polo magnético (em ver​melho) e geomagnético (em azul) encontra-se na figura 3.3.

 (a)
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Figura 3.3: posições dos polos norte (a) e sul (b) do CMT (em azul) e geomagnéticos definidos pelo IGRF (em vermelho).

http://www.geomag.bgs.ac.uk/education/poles.html 

O campo magnético de um dipolo é dado pelo gradiente do potencial de um dipolo magnético:
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(3.2)

Resolvendo a equação (3.2) em coorde​nadas esféricas, como mostrado na figura 3.4 tem-se as componentes 
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Figura 3.4: elementos das coordenadas esféricas: r raio da esfera, ( ângulo entre o eixo x e a projeção do ponto P no plano equatorial (se ( = 0o no meridiano de Greenwich teremos a longitude do ponto, (), ( ângulo entre a direção z e o plano equatorial (co-latitude, = 90o ( latitude, ( = 0o no pólo norte, 90o no equador e 180o no pólo sul).

O dipolo tem simetria ao longo da direção ( e componentes apenas nas direções r e (. A magnitude do campo é dada por: 
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onde m é momento magnético do dipolo ali​nhado na direção negativa do eixo z. 

Nos pólos geomagnéticos o campo é ver​tical e tem-se apenas a componente radial. No equador geomagnético existe apenas a com​ponente horizontal, representada pelo campo na direção (..
pólo norte geomagnético ( ( = 0o
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pólo sul geomagnético ( ( = 180o
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[image: image46.wmf]B

r

m

r

q

f

m

p

(

,

,

)

sen

180

4

180

0

0

3

=

-

=

   (3.7)
equador geomagnético ( ( = 90o
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Define-se 
[image: image49.wmf]B

m

R

0

0

3

4

=

m

p

, onde R é o raio da Terra. B0 representa o campo equatorial do melhor ajuste de dipolo centrado e tem um valor constante. Na superfície da Terra as componentes do campo magnético são:
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(3.10)
A magnitude do campo nos pólos é de ( 6(10-5T = 60.000 nT, e no equador ( 3(10-5T = 30.000 nT. 

Em trabalhos geomagnéticos o eixo z é vertical e aponta para o centro da Terra. A componente radial é a própria componente Z e será positiva:
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e a componente horizontal será:
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Relação para a inclinação:
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(3.13)
onde ( é a co-latitude magnética. Usando a re​lação entre a latitude, φ, e a co-latitude: 
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(3.14)
Conhecendo a inclinação magnética de um sítio é possível determinar a sua latitude magnética ou, conhecendo a latitude magnéti​ca de um ponto é possível determinar a incli​nação magnética daquele ponto.
Considerando que o dipolo centrado está alinhado com a direção do eixo de rotação da Terra, temos o dipolo axial centrado. 
Estudos de magnetismo em sedimentos o​ceânicos profundos, determinação em amos​tras de idade Plio-Pleistocênica e estudos em lavas dos últimos 5 Ma (figura 3.5) suportam a hipótese do dipolo axial geocêntrico.
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Figura 3.5: posições de pólo paleomagnético para os últimos 5 Ma (Lowrie, 1997).
Para o dipolo axial geocêntrico a latitude magnética e latitude geográfica são iguais e a partir da inclinação magnética é possível de​terminar a posição geográfica da rocha (fig. 3.6). Assim, conhecendo a inclinação rema​nente, ou seja, a inclinação do campo magné​tico adquirido pela rocha na época da sua for​mação é possível determinar a latitude geo​gráfica da rocha na época da sua formação. Esta hipótese, matemática representada pela eq. (3.14) é um dos pilares do Paleomagne​tismo.

No caso do dipolo axial centrado a decli​nação é nula.
3.3 Variações do CMT

As variações do campo magnético da Ter​ra são de longo período ou secular e de curto período. Outra variação importante é a rever​são da polaridade do campo.
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Figura 3.6: (a) relação entre inclinação e latitude para o campo do dipolo geocêntrico. (b) Incli​nação em graus medida em vários locais com diferentes latitudes geográficas (pontos) e a curva teórica (linha contínua) entre I e ( (Lowrie, 1997).

Variações de período longo, de poucos anos a 10.000 anos. São relacionadas ao cam​po magnético de origem interna e manifestam -se nas componentes do campo dipolar e do não dipolar. A figura 3.7 apresenta a variação dos elementos do campo entre 1550 e 1980. Nota-se a diminuição do momento magnético, (fig. 3.7a) com taxa variada, sendo maior en​tre 1900 e 1980. A inclinação do eixo do di​polo com respeito ao eixo de rotação (fig. 3.7b) tem se mantido constante entorno de 11o - 12o. A longitude do polo magnético apresen​ta uma deriva para oeste (fig. 3.7c). O polo magnético rotaciona ao redor do polo geográ​fico. Entre 1800-1980 essa taxa foi de 0,044o por ano, resultando em um período de rotação da ordem de 82.000 anos.

O campo não dipolar apresenta variação na intensidade de algumas anomalias e lenta deriva para oeste que varia com a latitude. Es​sa deriva pode ser a resposta da rotação dife​renciada de camadas mais externas do núcleo com respeito ao manto. 


[image: image58]
Figura 3.7: (a) variação do momento do dipolo. (b) variação do ângulo de inclinação do dipolo com respeito ao eixo de rotação da Terra, (c) variação da longitude do polo (Lowrie, 1997).

Variações de curto período ou variação diurna: têm origem externa, na interação do vento solar com o campo magnético externo. São periódicas, mas podem ser aperiódicas e, neste caso, são chamadas de tempestades magnéticas. 
O vento solar é um gás ionizado com bai​xa concentração de partículas, cerca de 7 íons por cm3, com concentração semelhantes de íons positivos e negativos. O vento solar al​cança a Terra com velocidades da ordem de 450 km/s e é capaz de produzir um campo magnético da ordem de 6 nT.

A interação das partículas do vento solar se dá na ionosfera (região ionizada da atmos​fera, entre 60 e 500 km) deformando as linhas de força do CMT (fig. 3.8). A interação des​sas partículas produz correntes elétricas hori​zontais na ionosfera que, por sua vez, produ​zem um campo magnético variável na super​fície da Terra com período de 1 dia e ampli​tude 10 - 30 nT (variação diurna).

O campo magnético externo só existe em certa região do espaço denominado magnetos​fera. Fora disso ele é nulo.
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Figura 3.8: Imagem ilustrativa do campo magné​tico externo da Terra sendo modificado pelo vento solar.

A magnetosfera é achatada na direção do Sol, com cerca de 9 RT (RT raio da Terra), de​vido à interação com o vento solar, e do lado oposto ao Sol forma uma longa cauda com cerca de 60 RT. O limite externo da magne​tosfera é a magnetopausa. Entre a magneto​pausa e a camada de choque externa fica a camada de revestimento (magnetosheat) que é uma zona de grande turbulência onde os íons ficam aprisionados (fig. 3.9). Muitas das par​tículas quando entram na magnetosfera ficam aprisionadas nos cinturões de radiação onde são desaceleradas pelo campo magnético e entram na atmosfera nas regiões polares.

A variação diurna é a mais importante pa​ra levantamentos geofísicos; tem período de 24 h, amplitude na componente horizontal da ordem de 100 nT e na componente vertical de cerca de 20 nT (fig. 3.10a), a declinação varia de 2’a 4’. A variação depende da latitude e da época do ano. A declinação varia mais no ve​rão enquanto que as componentes do campo variam mais em épocas próximas aos equinó​cios (março, abril, setembro e outubro). As maiores variações ocorrem próximas ao equa​dor.
[image: image60.png]Magnetopause





Figura 3.9: esquema do campo magnético externo da Terra (Fowler, 2005)
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Figura 3.10: Variação diurna e tempestade mag​nética (Lowrie, 1997).
Na tempestade magnética uma grande quantidade de partículas é emitida pelas erup​ções solares. São aperiódicas, tem duração va​riável de algumas horas a alguns dias, com amplitude de até 1000 nT (fig. 3.10b) e impe​dem levantamentos magnéticos dada a sua irregularidade.
Reversões da polaridade geomagnética: foram descritas pela primeira vez entre 1904 e 1906 por David & Brunhes estudando lavas e argilas na região do Maciço Central da Fran​ça. Eles encontraram polaridades opostas que foram interpretadas como reversão do campo. Matuyama, em 1929, foi o primeiro a estabe​lecer uma relação entre mudanças de polari​dade e idade e sugeriu que estas deveriam ter ocorrido várias vezes no Terciário (fig. 3.11).
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Figura 3.11: Reversões do CMT nos últimos 160 Ma (Lowrie, 1997).
Duas propostas alternativas para as rever​sões:

1 - o eixo do dipolo gira de 180o sem variação do momento magnético;
2 - o momento do dipolo decai a cerca de 10% de seu valor normal e a energia é trans​ferida ao campo não dipolar

Observações através do paleomagnetismo não distinguem entre as hipóteses. O período de transição varia entre 3500 a 5000 anos, mas com comportamento pouco conhecido nesse período (fig. 3.10). Há indicação de que a intensidade do campo diminui muito. A de​terminação de polaridade magnética em lavas datadas por métodos radiométricos permitiu obter uma escala precisa das reversões nos últimos 5 Ma. A duração dos intervalos de polaridade é muito variável.
Informações detalhadas sobre as varia​ções do campo magnético terrestre podem ser obtidas em livros textos de geofísica global e de paleomagnetismo.
3.4 Representação por harmônicos esféri​cos

O interessante dessa análise é que não é necessário fazer hipóteses sobre a origem e forma do campo geomagnético. Usam-se ape​nas as observações do campo.

Hipóteses utilizadas: 

- geometria esférica; 
- equação de Laplace é válida, 

, na superfície da Terra ou próxima a ela não exis​tem fontes magnéticas; 
- pode-se escrever o potencial magnético co​mo a soma de uma componente de origem in​terna Wi (processos no núcleo da Terra) e de uma componente de origem externa We (cor​rentes elétricas na ionosfera):






(3.15)
A solução da equação por separação de variáveis e uso de harmônicos esféricos, re​sulta em




(3.16)




(3.17)





(3.18)
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(3.19)

onde R é o raio da Terra, Sn((,() são os har​mônicos esféricos de superfície, gnm,hnm são constantes e Pnm(cos() são os polinômios as​sociados de Legendre.
Os coeficientes de origem interna podem ser escritos como:
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(3.20)

onde gnm, hnm  são determinados a partir de ob​servações das componentes X, Y, Z [2] do campo magnético obtidas por satélites e com dados de observatórios terrestres (fig. 3.12). Para detalhes matemáticos dessa análise con​sulte Udías & Mézcua (1986) e Pacca (2003). 

[image: image65.jpg]Localizado dos observatorios que operam atualmente





Figura 3.12: localização dos observatórios geomagnéticos que operam atualmente. http://bussoladeplasma.files.wordpress.com/2014/07/210.jpg
Algumas considerações dessa análise:  
- g10 ( dipolo centrado e axial, cerca de 5 ve​zes maior que os outros coeficientes;

- g11, h11 ( dipolo centrado com inclinação de cerca 11,5o com respeito ao eixo de rota​ção. Somado ao g10, corresponde a 90% do campo;

- g20, g21, g22, h21, h22 ( dipolo excêntrico, di​polo deslocado do centro da Terra. As coorde​nadas do dipolo excêntrico com respeito ao centro da Terra (x, y no plano equatorial, x na direção de Greenwich) são: x = 38 km, y = 324 km, z = 107 km, resultando na distância de 342 km do centro da Terra. Os pólos do dipolo excêntrico são: (80,1o N, 273,3o E) e (76,3o S, 121,2o E);
- n > 2 campo não dipolar, coeficientes peque​nos e tornam-se menores para r > R (fora da superfície da Terra);
- considera-se que Bnd = B - Bd, onde Bnd é o campo não dipolar, B é o campo total e Bd é o campo dipolar, com apenas n = 1.
W(r) é uma boa representação do campo da Terra. 
B(r) é o campo geomagnético internacio​nal de referência obtido a partir de W(r). Esse campo é conhecido como IGRF (International Geomagnetic Reference Field). Como o cam​po geomagnético varia com o tempo, o IGRF é atualizado a cada 5 anos, isto é, a cada 5 anos novos coeficientes gnm e hnm, assim como a taxa de variação com o tempo, são calcula​dos. O IGRF normalmente é calculado com valores de n até 10, para o IGRF-10, com va​lores de 2005 a 2010, n = 13. Informações so​bre os coeficientes podem ser obtidas em:

http://www.ngdc.noaa.gov/IAGA/vmod/
Cálculos usando o IGRF podem ser feitos on-line usando o site:

http://www.geomag.bgs.ac.uk/navigation.html

O IGRF serve para dar uma idéia da ori​gem do campo geomagnético terrestre. Anali​sando dados coletados pelo MAGSAT até or​dem 66 (fig. 3.13) (n = 66, técnica de harmô​nicos esféricos até n < 29 e técnicas especiais para valores maiores de n) foi possível esta​belecer a importância de n para a origem do campo da Terra. Assim, os menores valores de n representam as feições principais do campo que tem origem no núcleo da Terra. Para os valores intermediários, com n > 15 ou 16, as fontes magnéticas estão dentro da cros​ta e são feições de curto comprimento de onda com maior interesse para a prospecção. Para valores de n > 45 tem-se apenas ruído. 
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Figura 3.13: Análise espectral dos dados do MAGSAT, orbitando a 420 km de altitude, (Lowrie, 1997).

Referências

Fowler, C.M.R., 2005, The solid Earth: an introduction to global geophysics. Cambridge University Press, 2nd, ed., cap. 3.

Lowrie, W., 1997, Fundamentals of Geophysics. Cambridge University Press, cap. 5.

Pacca, I.I.G., 2003. Introdução ao geomagne​tismo. Em http://www.iag.usp.br/~eder/agg0333/

Reynolds, J.M., 1997. An introduction to applied and environmental geophysics. John Wiley & Sons, cap. 3.

Udías, A.V., Mézcua, J.R., 1986, Fundamen​tos de geofísica. Alhambra Universidad.

Notas

[1] representação do CMT em campo dipolar

- gradiente do potencial em coordenadas esféricas: 
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- potencial de um dipolo: 
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- componente radial:  
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- componente na direção (:  
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- componente na direção (:  
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- magnitude de B:
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[2] Componentes do campo na superfície:





a componente vertical é a própria componente radial





componentes horizontais do campo
· n = m = 0   (   goo = 0   (   monopolo independente, que não existe no caso magnético

· n = 1, m = 0,1     (   coeficientes do dipolo centrado 




componentes na superfície (r = R)







no polo norte magnético, com coordenadas (N, (N, o campo é só vertical (F = Z = 2B0, X = Y = 0)






 

longitude do dipolo centrado
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multiplicando B0 por cos(N e X por sen(N
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somando as duas expressões
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colatitude do dipolo centrado: 
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latitude do dipolo: 
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usando as componentes do dipolo apresentadas anteriormente:
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mas B0 foi definido como sendo: 
[image: image85.wmf]B

m

R

0

0

3

4

=

m

p

  e o momento como:   
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Capítulo 4 – Levantamentos e correções
4.1 Levantamento terrestre

No levantamento terrestre quem está carregando o sensor deve evitar a proximida​de de objetos magnéticos pessoais, tais como, fivelas de cintos, armação de óculos, pranche​tas com prendedores de metal, canetas, etc. Ruídos culturais que devem ser evitados: car​ros, postes, linhas de transmissão de energia elétrica, cercas de arame, canos enterrados, galpões de metal.

A estação base deve ser permanente e se possível reocupada a cada duas horas para possíveis correções de deriva de equipamento. Dependendo dos valores registrados pode ser necessário verificar se está ocorrendo tempes​tade magnética.

Deve-se anotar: coordenadas, hora da lei​tura, leituras e feições geológicas e culturais que possam afetar as medidas. O ideal é man​ter o sensor a uma distância constante acima do chão, entre 1 e 3 m, para evitar o predom​ínio do sinal dos objetos muito próximos à superfície. Usualmente o levantamento é feito em perfis ou grades regulares. 

Vantagens do levantamento terrestre: pro​ximidade aos corpos anômalos e o espaça​mento entre as estações pode ser modificado durante o levantamento para verificar fortes variações do campo magnético durante a cole​ta de dados.
4.2 Levantamento aeromagnético

Problemas instrumentais: campo magnéti​co do avião, incluindo aí o campo magnético gerado pelas correntes elétricas dos vários equipamentos, deve ser anulado ou o sensor deve ser removido da aeronave. Normalmente o sensor fica na cauda ou asas do avião, ou é carregado abaixo do helicóptero.
Nos aerolevantamentos o espaçamento entre as estações depende da velocidade do avião e da taxa de registro. As medidas são sempre adquiridas ao longo das linhas de vôo, gerando uma malha muito irregular com gran​de quantidade de dados ao longo das linhas e espaços vazios entre elas. São feitas linhas de controle ortogonais à direção do levantamento para correções de deriva e erros de posiciona​mento. Os dados de navegação são críticos. O vôo normalmente é feito a uma altura cons​tante de voo ou então a uma altura constante acima do terreno.

O levantamento aéreo de magnetometria normalmente é feito em conjunto com o de espectrometria gama.

Maiores detalhes sobre aerolevantamen​tos são discutidos abaixo
4.3 Levantamento marinho

Os cuidados são similares aos do levanta​mento aéreo. Usualmente é feito em conjunto com levantamento sísmico e de gravimetria.
4.4 Levantamento de gradiente magnético

Dois sensores são usados em conjunto, separados verticalmente (ou horizontalmente) por alguns centímetros. Neste tipo de levanta​mento a variação diurna, secular e o campo de origem profunda não afetam as medidas. Ape​nas anomalias locais interferem nos dados.

4.5 Correções dos dados

Levantamentos aéreos e marinhos têm correções próprias devido à forma como o po​sicionamento é obtido. Uma discussão dessas correções encontra-se abaixo. 
Uma correção comum a todos os tipos de levantamentos magnéticos é a correção da variação diurna e a remoção do IGRF que corresponde à remoção do campo magnético interno.

A seguir serão apresentados alguns aspec​tos sobre a aquisição, processamento e inter​pretação de dados aerogeofísicos, com ênfase nos dados aeromagnéticos. O material aqui é baseado em Ussami (2008), Horsfall (1997) e Luyendyk (1997).

4.5 Aquisição de dados aerogeofísicos

Disposição das linhas de vôo

A aquisição de dados aeromagnéticos ge​ralmente é feita ao longo de linhas de vôo, paralelas e equiespaçadas. Para fins de ma​peamento geral as linhas de reconhecimento são geralmente N-S ou E-W, dependendo da direção das feições predominantes na área. Para levantamentos específicos, as linhas de vôo são orientadas perpendicularmente à dire​ção da estrutura que se deseja investigar, de modo a maximizar a assinatura magnética. 

As linhas de controle (tie lines) são voa​das perpendicularmente às linhas de reconhe​cimento, com um espaçamento típico de 10 vezes o espaçamento entre as linhas de vôo.

Um exemplo da disposição das linhas de vôo encontra-se na figura 4.1.

[image: image88.emf]
Figura 4.1: espaçamento das linhas de vôo do projeto Rio do Sangue, em MT (Ussami, 2008).

Espaçamento das linhas de vôo

O espaçamento entre as linhas de vôo depende do grau de detalhe exigido para o mapeamento ou alvo de exploração desejado, e está fortemente condicionado pelos recursos financeiros disponíveis para o levantamento. Normalmente para fins de reconhecimento admite-se um espaçamento de 4 a 2 km entre as linhas de vôo. Linhas de vôo a 1,5 km são aceitas como adequadas ao mapeamento 1:250.000, e atualmente o padrão para mapea​mento 1:100.000 é de 500 a 400 m de espaça​mento.

Levantamentos com finalidade de explo​ração mineral normalmente apresentam 200 m de espaçamento, podendo chegar a 50 m se o nível de detalhe desejado for elevado.

Altura de vôo

Como o campo magnético decai aproxi​madamente com 1/r2, e o sinal gamaespectro​métrico decai de forma exponencial com a al​titude, os levantamentos aerogeofísicos de​vem ser realizados o mais próximo possível do nível do terreno. Vôos de reconhecimento para fins de mapeamento são geralmente rea​lizados a uma altitude de 150 m em relação ao terreno.

Para detalhamento vôos com espaçamento entre as linhas de 400 m são realizados a 100 m de altura em relação ao solo. Levantamen​tos com linhas distantes 200 m entre si são realizados a 80 m de distância em relação ao solo. Fatores como topografia muito irregular e segurança ocasionalmente impedem o vôo na altitude ideal. Como a performance da ae​ronave é fator fundamental para manter uma altura constante em relação ao terreno, é pre​ferível o uso de helicópteros quando a área for muito montanhosa, embora este procedimento acarrete um aumento nos custos de aquisição de pelo menos 4 vezes.

Um exemplo do controle da altura das linhas de vôo encontra-se na figura 4.2.
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Figura 4.2: exemplo de controle da altura de vôo no levantamento do projeto Rio do Sangue, MT (Ussami, 2008).

4.6 Sistemas de Aquisição de Dados Aero​geofísicos

Os sistemas de aquisição de dados aero​geofísicos consistem normalmente de micro​computadores que armazenam digitalmente os dados geofísicos, de navegação, altitude, que pode ser de radar e barométrica, temperatura e pressão. Todas as informações devem estar sincronizadas para que o conjunto de dados adquiridos possa ter boa qualidade. Atual​mente, os sistemas GPS das aeronaves forne​cem esta sincronização de maneira adequada.

A grande maioria dos sistemas de aqui​sição incorpora alguma maneira de visualiza​ção dos dados em tempo real para permitir o acompanhamento e controle de qualidade. Normalmente são visualizadas as informações do magnetômetro, 4 canais do gama espectrô​metro, dados do altímetro e posição da aero​nave.

Taxas de amostragem: as aeronaves de coleta de dados aerogeofisicos normalmente utilizam a velocidade de 220 a 280 km/h (em média, ~ 70 m/s). O padrão para a coleta de dados é de 10 amostras por segundo no caso de magnetometria; 1 amostra por segundo no caso de gamaespectrometria, e dos outros da​dos de voo: navegação, temperatura, pressão atmosférica e radar (altura de vôo em relação ao terreno).

Sistemas de navegação: o posicionamento da aeronave é fator vital para a coleta de da​dos aerogeofísicos de boa qualidade. 

Navegação visual: o piloto ou navegador da aeronave seguiam uma linha esquematiza​da em uma fotografia aérea, baseando-se em feições que podiam ser identificadas no ter​reno. Em muitos casos, as fotos aéreas utiliza​das eram antigas, e as feições características não podiam ser identificadas com precisão, causando muitos erros de posicionamento, exigindo mesmo que diversas linhas tivessem que ser refeitas. Se houvesse um sistema de navegação Doppler na aeronave, este poderia ser utilizado com as informações da câmera de vídeo para uma localização mais precisa da linha de vôo. Após esta determinação, os er​ros típicos de posicionamento de linhas de vôo de reconhecimento (espaçadas de 2 a 3 km) eram da ordem de 50 metros no terreno.

Sistemas de radio navegação: desenvolvi​dos na II Guerra Mundial, foram utilizados na década de 60 em aerogeofísica. Traziam o in​conveniente de que os equipamentos da esta​ção de solo e da aeronave eram muito grandes e exigiam um gerador de potência de 240 V. Na década de 80 os sistemas de radio navega​ção tiveram uma melhoria acentuada, com a utilização de transmissores UHF, de baixo consumo, porém de custo elevado. Apesar de apresentar restrições quanto à distância aero​nave-base e problemas em terrenos acidenta​dos, um bom posicionamento trazia uma posi​ção com erro da ordem de 5 metros no ter​reno.

GPS: na década de 90 o GPS se tornou o padrão em navegação aerogeofísica, fornecen​do com precisão a localização da aeronave ba​seado no conhecimento preciso das coordena​das de 24 satélites NAVSTAR GPS (21 ope​racionais e 3 de reserva). A partir de 1991 os erros introduzidos nas efemérides dos satélites degradaram o sinal para uso civil, originando erros típicos de 15 a 100 m, tipicamente com um valor de 50 m. Para levantamentos com espaçamento de linhas de vôo maiores do que 500 m este método se mostra adequado para fornecer ao piloto a posição da linha de vôo.

GPS diferencial: este método usa um se​gundo receptor GPS em um ponto de referên​cia fixo, que registra as variações dos dados dos satélites, permitindo uma correção poste​rior dos dados de posicionamento. O erro fi​nal de posicionamento é tipicamente menor que 5 m.

Altímetros: aerolevantamentos são espe​cificados para voarem a uma altura constante em relação ao terreno, o que demanda o uso de altímetros por radar, que fornecem ao piloto a altura da aeronave em relação ao solo. Estes dados podem ser posteriormente utiliza​dos em conjunto com dados de GPS para a elaboração de um modelo digital de terreno da área. Os altímetros fornecem informações di​gitais para o sistema de aquisição de dados e analógicos para utilização do piloto, e têm uma precisão típica de 2%, amostrando gera​lmente 1 ponto por segundo. A pressão at​mosférica também é amostrada nesta taxa, e é utilizada posteriormente para correção nos dados.

Magnetômetros: em trabalhos antigos normalmente eram utilizados magnetômetros fluxgate, que apresentavam o sério problema de uma deriva muito alta, da ordem de até 10 nT/h; esta deriva tinha que ser posteriormente corrigida com o uso de linhas de controle. A saída era um registro contínuo com resolução típica de 1 nT. Magnetômetros de precessão de prótons também foram utilizados, mas, para obter a precisão de 0,1 nT, era necessário limitar o intervalo de amostragem a 1 amostra por segundo.

Em trabalhos recentes, o magnetômetros de bombeamento óptico de Cs e He consti​tuem o padrão para levantamentos aéreos. A taxa de aquisição de dados é de um ponto a cada 0,1 segundo, com resolução de 0,001 nT em condições ideais.

A assinatura magnética da aeronave é fa​tor importante na redução dos dados, e pode ser dividida em três componentes: a magneti​zação permanente, a magnetização induzida pelo campo magnético terrestre na aeronave, e a componente devida ao fluxo de corrente elé​trica no veículo. Para minimizar estes efeitos, existem sistemas chamados AADC (automa​tic aeromagnetic digital compensation sys​tems). Após as correções por estes sistemas, os ruídos causados pelo avião são geralmente menores do que 0,15 nT.

Magnetômetros de base: Normalmente mantém-se um magnetômetro em uma estação de base para monitorar o comportamento da variação diurna, que será aplicada na correção dos dados coletados.

Estudos mostram que para distâncias maiores do que 100 km a variação não pode ser assumida como constante, exigindo múlti​plas bases para uma remoção adequada da componente (Milligan, 1995).

Tanto os detectores magnéticos como os gamaespectrométricos normalmente passam por uma série de testes e calibrações antes da aquisição dos dados para garantir uma coleta de dados de qualidade. O exame dos perfis e imagens na aeronave durante a aquisição dos dados é fundamental para garantir a qualidade dos dados e minimizar os custos do levanta​mento.

4.7 Processamento de dados aeromagné​ticos

As principais etapas de processamento de dados aeromagnéticos são:

1) verificação e edição dos dados brutos

2) localização dos dados em (x,y)

3) correções de paralaxe

4) remoção da variação diurna

5) remoção do campo regional

6) nivelamento dos dados

7) micronivelamento dos dados

8) interpolação e visualização

Verificação e edição dos dados brutos

Os dados brutos devem ser inspecionados para verificar se existem picos, lacunas, ruído instrumental ou irregularidades nos dados. A maneira mais prática de se realizar esta tarefa é por meio de um editor visual de dados. Existem métodos automáticos para detecção de picos isolados, mas que não são eficientes para detectar todos os problemas listados.

Como regra geral, a profundidade da fon​te causadora de uma anomalia magnética li​mitada é dada pelo comprimento da anomalia em metade de sua amplitude máxima. Utili​zando-se este parâmetro, podem-se considerar anomalias com comprimento de onda menor do que a altura de vôo da aeronave como sen​do ruído, que deve ser removido por meio de filtragem passa-baixa. Idealmente esta verifi​cação deveria ser feita no campo, de modo a permitir correções ou mudanças de parâme​tros na aquisição.

Localização dos dados em (x,y)

Assim que os dados de navegação da ae​ronave tenham sido verificados e editados, de​ve-se realizar o acoplamento destes com os dados geofísicos coletados, obtendo-se um conjunto de dados com localização adequada.

Correções de paralaxe

A distância entre o ponto de referência de navegação da aeronave ao longo de seu eixo e o sensor magnético é chamada cable length. Se esta distância não é nula, deve-se efetuar uma correção de paralaxe para sincronizar os dados magnéticos e de navegação. Como os dados de navegação variam mais suavemente, e não é o conjunto primário de dados, normal​mente estes é que são interpolados para coin​cidirem com a posição do sensor magnético.

Remoção da variação diurna

A variação diurna do campo geomagnéti​co deve monitorada por uma estação base e depois é removida dos dados a cada ponto. A estação base também monitora o comporta​mento do campo geomagnético, permitindo interromper o aerolevantamento caso a varia​ção ultrapasse certo limite, que pode indicar períodos de tempestade magnética. Normal​mente este limite é da ordem de 2 nT/minuto.

A correção da variação diurna por meio de um monitoramento do campo em uma es​tação base sincronizada com os dados da ae​ronave assume que os dados obtidos na base são representativos das variações do campo geomagnético em toda a região de coleta de dados. Sabe-se hoje que, para áreas maiores do que 50 km podem ocorrer variações no comportamento do campo geomagnético. Neste caso,existe o risco de introduzir ruídos de alta freqüência nos dados, que dificilmente poderão ser removidos posteriormente na fase de nivelamento.

Existem discussões sobre a conveniência de se remover a componente diurna devido aos problemas que podem advir de uma base estabelecida de maneira inadequada. Alguns procedimentos de remoção de componente diurna utilizam um conjunto de dados de base filtrados para remover comprimentos de onda com um período menor do que 10 s, para evi​tar a introdução de ruídos gerados por micro​pulsações do campo magnético terrestre.

Remoção do campo regional

Para remover os longos comprimentos de onda do campo geomagnético, utilizam-se os dados de um modelo do campo conhecido co​mo GRF (Geomagnetic Reference Field). O modelo mais comum é conhecido como IGRF (International Geomagnetic Reference Field).

Os dados de navegação GPS da aeronave normalmente são utilizados para cálculo do IGRF, que devem ser obtidos na altura média de voo. Como o IGRF varia suavemente em (x,y) em relação à taxa de amostragem dos magnetômetros, normalmente calculam-se va​lores ao longo das linhas para intervalos entre 100 a 500m, e interpolam-se os valores para os pontos de coleta de dados.

Em locais onde existem modelos locais do campo geomagnético estes podem ser utili​zados, fornecendo uma melhor representação da componente regional. É o caso, por exem​plo, da Austrália (AGRF) e do Brasil (Campo Geomagnético de Referência – ON).

Algumas empresas processam levanta​mentos removendo uma superfície polinomial ajustada aos dados, que pode aparecer incor​retamente com a denominação de IGRF, espe​cialmente nos levantamentos mais antigos, quando a dificuldade e o custo de cálculo dos valores do IGRF eram maiores. De qualquer forma, qualquer que seja a componente re​movida dos dados, é necessário especificar o modelo e os parâmetros utilizados, permitindo assim um possível novo ajuste dos dados no futuro.

Nivelamento dos dados

Os levantamentos aeromagnéticos são realizados de modo a fornecer pontos de cru​zamento onde as medidas do campo existem para as duas linhas de vôo que se interceptam, permitindo o ajustamento dos dados. As dife​renças entre os valores medidos no mesmo ponto em duas passagens da aeronave repre​sentam um erro que deve ser corrigido e serve para avaliar a precisão global do levantamen​to. A minimização destes erros de cruzamento é uma tarefa complexa, conhecida como nive​lamento. As técnicas existentes se agrupam em três categorias:

Minimização dos erros de intersecção pe​lo ajuste dos dados de navegação: se existe uma boa estimativa da precisão dos dados de navegação, esta pode ser utilizada para definir um círculo centrado em cada ponto de cruza​mento, no interior do qual o ponto poderia ser livremente deslocado para o ajuste. Com o gradiente do campo magnético conhecido em cada ponto de cruzamento, pode-se deslocar o ponto no interior do círculo de forma a mini​mizar a diferença de cruzamento. Com o pro​cedimento realizado para cada ponto, obtém-se um conjunto de correções aos dados de na​vegação que podem ser utilizados ao longo de todas as linhas de vôo por interpolação. As principais críticas a este procedimento ba​seiam-se no fato de considerarem as diferen​ças de cruzamento de forma isolada, o que po​de não ser adequado, e faz com que este mé​todo seja utilizado somente em conjunto com outros métodos de nivelamento;

Métodos de fechamento de loop: conside​ra que a grade formada pelos pontos de cruza​mento pode ser admitida como uma rede de loops fechados, e utiliza os métodos clássicos de ajustamento de redes usados em geodésia. Apesar de ser um método atrativo do ponto de vista matemático, apresenta bons resultados somente para levantamentos onde os gradien​tes magnéticos são pequenos, e geram dife​renças de cruzamento de baixa magnitude;

Nivelamento polinomial: em sua forma mais simples, este método consiste em ajustar um polinômio às diferenças de cruzamento em função do tempo, pelo método dos míni​mos quadrados. Os valores calculados pelo polinômio ajustado são então removidos dos dados originais, reduzindo as diferenças de cruzamento. O ponto favorável mais marcante deste método é a simplicidade de implementa​ção. A principal desvantagem é que o método pode apresentar problemas nos finais das li​nhas, quando o polinômio ajustado pode apre​sentar um ajuste inadequado, exigindo a inter​venção cuidadosa do operador para garantir bons resultados, além do caso onde as dife​renças de cruzamento são muito irregulares, o que não permite um bom ajuste por um polinômio simples. Algumas modificações neste método, porém, permitem que ele seja implementado de maneira prática e apresente bons resultados na maioria das ocasiões.

Micronivelamento dos dados

O termo micronivelamento refere-se à re​moção de quaisquer erros residuais que per​sistam após as práticas normais de nivelamen​to. Estes erros normalmente aparecem quando da representação dos dados de maneira mais elaborada, quando aparecem padrões visual​mente não usuais e que podem mascarar fei​ções presentes nos mapas. Normalmente cada companhia de exploração geofísica possui seu próprio esquema de micronivelamento, mas em geral os métodos envolvem filtragem de uma grade de anomalias com finalidade de se detectar feições aparentemente geradas por erro nos dados, e removê-las dos dados origi​nais. A edição manual dos dados pode fazer parte do processo, mas esta é uma etapa com​plicada e demorada, que deve ser realizada comparando-se todos os dados adquiridos com informações de navegação e outros tipos de dados. Os erros assim detectados são re​movidos dos dados originais. Um dos algorit​mos mais utilizados para micronivelamento é o proposto por Minty (1991).

Interpolação e visualização

A interpolação e representação dos dados é a etapa seguinte no processamento, quando os mesmos podem ser visualizados de várias formas, com diversos filtros e modos de real​çar feições. A grade gerada com os dados de​ve preservar a qualidade e ao mesmo tempo apresentar um comportamento contínuo e suave.

Os algoritmos de interpolação mais utili​zados baseiam-se na técnica de curvatura mí​nima desenvolvida por Briggs (1974), ou em variações desta. Este procedimento apresenta bons resultados, mas a convergência pode ser lenta e não adequada para linhas de vôo com espaçamento muito grande (normalmente o valor limite da grade para que este método ge​re resultados satisfatórios é 1/5 da separação das linhas de vôo).

Um problema constante na geração de grades a partir de dados aerogeofísicos é o de aliasing, gerado pelo fato da densidade de da​dos ao longo da linha de vôo ser muito maior (tipicamente centenas de vezes) do que o es​paçamento entre as linhas. Reid (1980) apre​senta uma discussão sobre calcular esse efeito e determinar o tamanho mínimo de um corpo para que possa ser observado dentro das várias condições de levantamentos aeromag​néticos. Para amenizar este problema, as li​nhas de vôo deveriam passar por uma filtra​gem passa-baixa para compatibilizar o con​teúdo espectral nas direções ao longo e per​pendicular a elas. 
Da mesma forma, o tamanho das células das grades geradas normalmente é uma ordem de magnitude maior do que a amostragem ao longo das linhas de vôo, e uma remoção de dados prévia à interpolação deveria ocorrer. Porém, como se espera dos dados o maior conteúdo espectral possível, normalmente es​tes não são filtrados antes da geração das grades.
4.8 Representação e realces de anomalias aeromagnéticas

Existem várias maneiras de representar as anomalias aeromagnéticas e cada tipo de uso requer um tipo de representação que realce o sinal da maneira adequada. De maneira geral, as representações mais utilizadas podem ser agrupadas em:

1) representações simples de perfis, mapas de contorno e imagens;

2) representações que corrigem o efeito da in​clinação do campo magnético local;

3) detalhamento de respostas magnéticas de superfície e subsuperfície rasa;

4) detalhamento das respostas causadas por feições magnéticas profundas, que podem es​tar mascaradas por feições magnéticas de ori​gem superficial.

Normalmente o conjunto básico de infor​mações a serem representadas consiste nos valores do campo magnético observado após a remoção do campo regional (geralmente por um modelo de representação do campo, IGRF por ex.). As principais maneiras de represen​tação da informação são discutidas abaixo.

Perfis empilhados (stacked profiles): A representação dos perfis geralmente mostra mais informação do que as grades geradas a partir dos dados, e sem as feições que podem aparecer por problemas de interpolação. Este tipo de representação pode ser útil para exa​minar minuciosamente o conjunto de dados em uma região, verificar a qualidade do pro​cesso de interpolação e eventualmente separar anomalias que aparecem como um pico nos dados interpolados que na realidade corres​ponde a um conjunto de anomalias próximas entre si.

Dados de perfis são mais adequados à interpretação quantitativa do que dados inter​polados, que podem apresentar perda de infor​mação. O inconveniente do uso de perfis pode ocorrer quando existem anomalias intensas isoladas, que não permitem a representação em uma escala adequada para pequenas e grandes anomalias.

Mapas de contorno: a maneira tradicional de apresentar a informação magnética é por meio de mapas de contorno. Estes mapas po​dem fornecer boas informações quanto aos gradientes magnéticos, importantes para a de​terminação de profundidades e extensão de corpos. Em mapas de contorno é mais difícil observar diferentes níveis de detalhe.

Imagens coloridas: as imagens coloridas das anomalias magnéticas apresentam a in​tensidade em níveis de cores. O principal pro​blema com esta representação é que nem sempre existe uma correspondência linear en​tre as cores e as amplitudes, dificultando a correta visualização da informação. Normal​mente é mais difícil estimar os gradientes e amplitudes do campo magnético por meio de imagens coloridas do que mapas de contorno. Apesar de serem adequadas para caracterizar de maneira geral as anomalias de uma área, as imagens coloridas não são adequadas para mostrar anomalias de baixa amplitude e deta​lhes presentes nos dados.

Imagens com iluminação artificial: estas imagens permitem visualizar detalhes e deli​near feições que dificilmente são detectadas a partir de imagens coloridas ou curvas de con​torno. O processo de sombreamento depende da direção de iluminação e da “altura” da fon​te de iluminação, ressaltando detalhes presen​tes na direção perpendicular à direção de ilu​minação. Os possíveis inconvenientes desta representação são: sombras criadas por gran​des anomalias, que tendem a obscurecer as pequenas anomalias; a separação entre as re​giões de iluminação e sombra depende da al​tura da fonte de iluminação, e podem dificul​tar a correta avaliação do eixo dos altos mag​néticos; as feições lineares na direção da ilu​minação não são representadas; falsas tendên​cias podem ser sugeridas pelas imagens quan​do existem muitas feições pequenas distribuí​das em uma determinada área.

Imagens em tons de cinza: geralmente são utilizadas quando as cartas possuem grande quantidade de detalhes relacionados a fontes mais rasas. Fontes mais profundas, geradoras de anomalias de maior comprimento de onda, normalmente não são bem representadas por estas imagens. Praticamente toda a informa​ção sobre a amplitude é perdida neste tipo de representação.

Imagens em tons de cinza com ilumina​ção artificial são muito úteis para o mapea​mento de detalhes, particularmente de feições lineares.

Representações que corrigem o efeito da inclinação do campo magnético local

Como o campo magnético induzido de​pende da inclinação do campo local, é neces​sário corrigir este efeito, normalmente por meio de uma transformação do campo (redu​ção ao pólo, redução ao equador). Estes pro​cessos podem ser instáveis em determinadas situações, e devem ser usados criteriosamente. A representação do sinal analítico é uma alter​nativa interessante para estes casos, e normal​mente é utilizada em conjunto com a redução ao pólo para averiguar se as feições geoló​gicas apresentam magnetização remanescente em direção distinta da direção do campo mag​nético na época da medição do campo.

Detalhamento de respostas magnéticas de superfície e subsuperfície rasa

As anomalias diminuem a amplitude e fi​cam mais largas à medida que a fonte causa​dora se aprofunda. Fontes superficiais ou ra​sas geram anomalias com maior quantidade de detalhes e menor comprimento de onda. É comum não conseguir representar adequada​mente os detalhes provenientes de fontes ra​sas pela sobreposição da resposta gerada por fontes profundas. Neste caso, técnicas espe​ciais para realçar as freqüências mais altas em detrimento das mais baixas permitem uma boa visualização. Entre elas, temos:

Primeira derivada vertical: as derivadas verticais das anomalias magnéticas tendem a ser mais estreitas que as anomalias originais, definindo melhor várias feições presentes nos dados. Em particular, mapas de primeira deri​vada vertical são adequados para mapear fei​ções magnéticas lineares. Como este processo elimina os longos comprimentos de onda, re​presentações deste tipo não são adequadas para fontes magnéticas profundas. Mapas de primeira derivada vertical tendem a realçar problemas nos dados, como nivelamento de linhas de vôo, ruído cultural, e variações na altura de vôo.

Segunda derivada vertical: deve-se utili​zar esta representação somente quando se possui um conjunto de dados de boa qualida​de e livre de ruídos e problemas de nivela​mento, pois a segunda derivada realça ruído e defeitos nos dados.

Derivada vertical de ordem fracionária (1,5 D): apesar de não apresentar um signi​ficado físico, é possível calcular a derivada de ordem 1,5 para um realce de feições melhor do que a primeira derivada, porém sem a am​plificação de ruído que normalmente ocorre com a segunda derivada.

Derivadas horizontais: podem ser úteis na delimitação de contatos entre feições magné​ticas, apesar de encontrarem uso bastante res​trito na interpretação de dados aeromagnéti​cos.

Filtragem no domínio da freqüência: o uso criterioso de filtros digitais que eliminem determinadas freqüências pode ser bastante útil na interpretação de dados aeromagnéticos. Deve-se, porém, tomar muito cuidado com o processo de filtragem para garantir que as freqüências indesejadas foram removidas, e que não se criou anomalias fictícias pelo pro​cesso.

Automatic gain control (AGC): AGC é um processo que deixa todas as anomalias com amplitude igual, independente da ampli​tude real. É bastante útil para definir linea​mentos e feições estruturais, pois todas as anomalias serão representadas como tendo mesma amplitude. AGC normalmente apre​senta os melhores resultados quando aplicado a dados de gradiente vertical do campo mag​nético. 

Continuação para baixo: esta técnica po​de oferecer bons resultados quando não exis​tem anomalias associadas a corpos rasos, para realçar detalhes de corpos profundos. Por ser um processo instável, normalmente é utiliza​do apenas em casos especiais.

Detalhamento das respostas causadas por feições magnéticas profundas

Normalmente são utilizados filtros no do​mínio da freqüência ou continuação para ci​ma, com finalidade de realçar o sinal causado por fontes profundas que podem estar masca​rados pela presença de sinal associado a fon​tes mais rasas. Este tipo de representação nor​malmente é feito por meio de imagens colo​ridas sem iluminação, pois o efeito de som​breamento pode causar problemas na repre​sentação das anomalias de maior comprimen​to de onda.
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Capítulo 5 – Transformações do Campo Potencial Magnético
As mesmas transformações usando trans​formada de Fourier no caso do campo poten​cial gravimétrico são aplicáveis ao campo po​tencial magnético. Algumas transformações são exclusivas para o campo magnético, como a redução ao pólo e redução ao equador. Ou​tras aplicações são mais usadas com anoma​lias magnéticas do que com anomalias gravi​métricas, como a amplitude do sinal analítico e deconvolução de Euler. 
A discussão sobre usos específicos para o campo magnético será feita aqui, mas a parte comum ao campo gravimétrico não será dis​cutida em detalhes e o leitor deve se remeter ao campo gravimétrico.

5.1 Relação de Poisson
O potencial gravimétrico e o potencial magnético são relacionados através da relação de Poisson:
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(5.1)

onde W e U são, respectivamente, os poten​ciais magnético e gravitacional, da mesma fonte de volume V, densidade ρ e magneti​zação J orientada na direção s, G é a constan​te de gravitação universal. A constante c tem o valor numérico de 10-7 quando as unidades de medida estão no SI.

Quando a magnetização é vertical (s = z) o potencial magnético W pode ser calculado diretamente da aceleração da gravidade g = (∂U/∂z), 
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E a componente vertical do campo Bz = (∂W/∂z) poderá ser obtida da derivada da relação de Poisson para magnetização vertical (expressão (5.2)):
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(5.3)
5.2 Derivadas direcionais

No caso do campo magnético, a aplicação das derivadas ressalta melhor o centro do cor​po após a redução ao pólo (Ussami, 2008).
A primeira derivada vertical do campo anômalo total (campo magnético após a remo​ção do IGRF) é útil na resolução de anomalias próximas à superfície, ressaltando pequenas anomalias que muitas vezes não são resolvi​das pela anomalia de campo total. Um exem​plo encontra-se na figura 5.1 onde as anoma​lias E, G, H e I são delineadas no perfil da pri​meira derivada, mas muito pouco definidas no perfil do campo anômalo total. 
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Fig. 3.12 Aeromagnetic profile demonstrating the superior resolution of vertical gradient
over total-field (AT) data of Kasmere Lake area, Manitoba. (After Hood et al., 1979.)




Figura 5.1: Primeira derivada vertical e campo to​tal ao longo de um perfil de um aerolevantamento no Canadá (Sharma, 1997).
A segunda derivada vertical é muito utili​zada para marcar no plano os limites das fon​tes magnéticas. Ela apresenta uma boa resolu​ção para prismas verticais. Para esse caso em particular, o contorno fechado para valor nulo marca bem o limite do corpo, como pode ser visto na figura 5.2, e a distância entre esse contorno e o máximo da derivada dá uma in​dicação da profundidade do topo. 
[image: image94.jpg]Fig. 3.13 The total-field anomaly, AT (solid lines), due to a vertical prism and its vertical
second derivative, AT” (thin dot-dashed lines). The horizontal dimensions of the prism
(thick dashed line; rectangular frame) are 8 and 12 units and the depth to the top is 3 units.
The closed zero contour of AT’ approximately outlines the plan-view boundary of the prism
and the distance from the AT” maxima to the (nearest) zero contour is a measure of the
depth to the top. The prism is magnetized by induction in the earth’s field; inclination 75°,
declination 0°. (After Bhattacharyya, 1970.)




Figura 5.2: Anomalia de campo total (linha contí​nua e segunda derivada do campo vertical (linha pontilhada e tracejada) de um prisma vertical. O contorno do prisma é marcado pela linha traceja​da. O campo indutor apresenta I=75o e D = 0o. O contorno de 0 nT da segunda derivada vertical praticamente coincide com o limite do prisma (Sharma, 1997).
A figura 5.3 mostra o mapa de anomalia magnética de campo total (fig. 5.3a) e a geo​logia (fig. 5.3b) da região norte-central de Ne​vada (USA). A anomalia magnética linear com direção N-NW está associada aos basal​tos terciários e a anomalia isolada no SW da área está associada a uma rocha intrusiva. 
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Figura 5.3: mapa aeromagnético de anomalia de campo total e de geologia da região centro-oeste de Nevada (USA) (Blakely, 1996).
A figura 5.4 mostra o resultado da aplica​ção da segunda derivada vertical na anomalia de campo total da figura 5.3.
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Figura 5.4: Mapa da segunda derivada vertical aplicado ao campo total da figura 5.3 (Blakely, 1996).

5.3 Continuação para cima e para baixo - upward continuation, downward continuation
A continuação para baixo, desde que se​jam tomados cuidados para não invadir a fon​te das anomalias, e a continuação para cima são muito usadas para nivelar levantamentos aeromagnéticos diferentes e mesmo fases den​tro de um mesmo aerolevantamento, unifor​mizando altitude dos dados.

A continuação para cima do campo mag​nético no caso discreto: 
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(5.4)

onde 
[image: image98.wmf])

,

(

~

0

y

x

k

k

T

 são os coeficientes de Fourier de T0(x, y, z = 0) calculados usando a transfor​mada de Fourier. Os números de onda são es​critos como anteriormente.

Um exemplo da aplicação da continuação para cima pode ser vista na figura 5.5. Note, nessa figura, como a anomalia foi suavizada, ressaltando a tendência da anomalia devido aos basaltos.
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Figura 5.5: anomalia de campo total da figura 5.3, continuado para cima em 5 km (Blakely, 1996).

5.4 Redução ao pólo de anomalias magné​ticas
Outra transformação que facilita a inter​pretação das anomalias locais é a redução ao pólo. Utiliza-se a relação de Poisson que rela​ciona o potencial magnético e o gravitacional (Baranov, 1957). 
Basicamente, como mostrado na figura 5.6, uma anomalia observada em qualquer la​titude magnética pode ser transformada em uma anomalia como seria observada no pólo.
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Figura 5.6: Anomalia magnética antes e após a redução ao pólo (Blakely, 1996).

A redução ao pólo transforma anomalias assimétricas, observadas em latitudes interme​diárias, em anomalias simétricas. Esta técnica trabalha com a suposição que a magnetização e o campo externo indutor são ambos verti​cais. Com isto pretende-se realçar a complexi​dade do corpo e não do campo. Outra vanta​gem é que as anomalias no pólo apresentam amplitude maior. 
As figuras 5.7 e 5.8 apresentam a anoma​lia de um dipolo magnético esperada em lati​tudes variadas no hemisfério norte e sul. 

[image: image101.emf]
Figura 5.7: anomalia de um dipolo no hemisfério norte (Ussami, 2008). Sul está a esquerda do perfil e o norte à direita.

Para o hemisfério sul magnético, conside​rando apenas magnetização induzida e que a magnetização do corpo seja maior que a da rocha encaixante, observa-se que o negativo está no sul e o positivo no norte, a amplitude do negativo diminui do equador ao pólo.

Se a redução ao pólo não produz uma anomalia simples podemos suspeitar de duas hipóteses que não são excludentes e que po​dem se somar. A magnetização do corpo tem uma forte componente remanescente, e/ou, o corpo é muito assimétrico com forte mergulho em uma direção. 

A dedução da redução ao pólo encontra-se na nota [1].

[image: image102.emf]
Figura 5.8: anomalia de um dipolo no hemisfério norte (Ussami, 2008). Sul está a esquerda do perfil e o norte à direita.
A figura 5.9 mostra a redução ao pólo do mapa aeromagnético da figura 5.3.
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Figura 5.9: campo total da figura 5.3, reduzido ao pólo (Blakely, 1996).

Uma breve discussão sobre problemas re​ferentes à redução ao pólo é apresentada por MacLeod et al. (1994) para os casos de dique na direção EW com perfis SN e dique com di​reção NS e perfil WE. Ao calcular a anomalia de campo total para esses dois casos, com di​ferentes inclinações de campo, os autores apontam para mudança do formato da anoma​lia e manutenção da amplitude total no se​gundo caso, mas perda significativa de ampli​tude para inclinações menores do campo no primeiro caso. 

5.5 Redução ao equador de anomalias mag​néticas
Como pode ser numericamente demons​trado, a expressão para a redução ao pólo em regiões próximas ao equador magnético co​meça a apresentar problemas de singularidade e instabilidades numéricas, em regiões onde a latitude magnética é menor que ±15o. Méto​dos alternativos de se efetuar a redução ao pólo em baixas latitudes magnéticas foram sugeridos por Silva (1986) e Mendonça e Sil​va (1993). 
Uma vez que para baixas latitudes magné​ticas, o campo se aproxima ao que seria ob​servado no equador magnético (mínimo cen​trado sobre o centro de massa magnético do corpo), outra alternativa para se corrigir a dis​torção do campo, é efetuar a redução ao equa​dor, onde o problema numérico encontrado na redução ao pólo não é mais observado.
A dedução da redução ao equador encon​tra-se na nota [2].
Em todas as transformações apresentadas anteriormente, faz-se uso da transformada rá​pida de Fourier. A vantagem de se utilizar a transformada de Fourier para calcular os coe​ficientes de Fourier é efetuar as transforma​ções no domínio da frequência através de operações simples (em geral multiplicações ou divisões), e em seguida, efetuar a transfor​mada inversa dos novos coeficientes transfor​mados, a fim de obter o campo transformado no domínio espacial. A FFT (Fast Fourier Transform ou transformada rápida de Fourier) torna o processamento de um número elevado de dados bastante rápido e eficiente.
5.6 Anomalias pseudo gravimétricas
A relação de Poisson entre o campo mag​nético e gravimétrico (eq. 5.3) permite trans​formar anomalias magnéticas em anomalias pseudo gravimétricas, assumindo que a fonte das anomalias é a mesma. Como as anomalias gravimétricas são mais fáceis de serem anali​sadas este artifício é útil para localizar as bor​das da fonte. Esse processo envolve a redução ao pólo e integração vertical.
A transformação de uma anomalia em ou​tra exige o conhecimento da inclinação e de​clinação do vetor magnetização e parte da hi​pótese de que a magnetização remanente não é importante e que, se ela estiver presente, sua direção é coincidente com a do campo indu​tor.

Segundo MacLeod et al. (1994) a anoma​lia pseudo gravimétrica, como proposta por Baranov (1957), não implica que a distribui​ção de magnetismo é necessariamente relacio​nada com a distribuição de densidade. A ano​malia pseudo gravimétrica apenas pretende simplificar o processo de interpretação dos dados magnéticos através da hipótese de que a magnetização apresenta o mesmo comporta​mento que a densidade. 
Mapas pseudogravimétricos se parecem com mapas gravimétricos, embora eles refli​tam variações nas propriedades magnéticas das rochas ao invés de variações de densida​de. Eles são mais fáceis de interpretar, pois não apresentam as distorções comuns aos ma​pas magnéticos. São úteis para determinar o regional magnético.

Nas transformações pseudogravimétricas é necessário colocar hipóteses sobre a direção de magnetização das rochas na área e do fator de escala dado pela razão entre a magnetiza​ção e a densidade das rochas, 
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. Hinze et al. (2013) discute que uma boa hipótese para a magnetização pode ser o campo indutor na área. Os mesmos autores colocam que um va​lor adequado para a razão entre densidade e magnetização é arbitrário.

5.7 Sinal analítico
Nem sempre os métodos de análise desen​volvidos para interpretação gravimétrica po​dem ser aplicados ao campo magnético da Terra. Isto porque a variação da suscetibili​dade magnética dentro da crosta é maior que a variação de densidade e devido à existência de aniquiladores magnéticos (distribuições de magnetização que não geram anomalias mag​néticas). Soma-se a isso o deslocamento hori​zontal das anomalias com respeito à fonte que ocorre quando a fonte não se encontra próxi​ma aos pólos magnéticos. 
Muitas fontes apresentam magnetização remanente adquirida em um campo magnético com direção diferente do atual. Para contornar  nessas dificuldades Nabighian (1972, 1974) desenvolveu a noção do sinal analítico 2-D, ou envelope de energia como alternativa à redução ao pólo para baixas latitudes magnéticas. Roest et al. (1992) desenvolve​ram o uso da amplitude (valor absoluto) do sinal analítico 3-D calculado sobre a anomalia de campo total (MacLeod et al, 1994).
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Figura 5.10: Esquema do método do sinal analíti​co 2-D comparado com a anomalia de campo magnético,anomalia pseudogravimétrica e deriva​da horizontal para campo vertical (b) e com inclinação de 45o (a) (Sharma, 1997).

O módulo do sinal analítico 3D aplicado ao longo de estruturas lineares tem a vanta​gem de preservar a forma independente dos parâmetros locais do campo geomagnético e da magnetização da fonte. Esse fato pode ser visto na figura 5.10 que mostra o campo mag​nético, a derivada horizontal, a anomalia pseudogravimétrica e o sinal analítico para um prisma com campo indutor vertical e incli​nado. Os valores máximos e mínimos depen​dem da orientação do campo indutor para to​das as anomalias apresentadas exceto para o sinal analítico, cujos máximos marcam as bor​das do corpo. Portanto o seu uso permite de​terminar as características da fonte sem a ne​cessidade de hipóteses sobre a direção de magnetização do corpo. Isto é importante quando os corpos causadores de anomalias magnéticas possuem magnetização rema​nente, cujos parâmetros normalmente são desconhecidos a princípio (Roest et al., 1992).
Roest et al. (1992) demonstraram que o módulo do sinal analítico 3D para um ponto (x,y) pode ser obtido a partir de três gradientes ortogonais do campo magnético T:
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(5.5)
onde |A(x,y)| é a amplitude do sinal analítico em (x,y) e T é a anomalia de campo total observada em (x,y).

A figura 5.11 mostra como a amplitude do sinal analítico ressalta as bordas do corpo e é independente da direção de magnetização, o que não acontece com a anomalia de campo magnético nem com a anomalia pseudogravi​métrica, como mostrado na figura 5.10.

[image: image107]
Figura 5.11: Esquema do método do sinal analítico (Roest et al., 1992) aplicado sobre um prisma. Observe como as derivadas direcionais marcam os limites do corpo. A amplitude do sinal analítico, por se a soma de derivadas ressalta melhor as bordas. 
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Notas:

[1] Redução ao pólo de anomalias magnéticas

O material abaixo é uma reprodução adaptada do material didático da Profa. Naomi Ussami (Ussami, 2008).

Considere um corpo magnetizado e o sistema de coordenadas como na figura A1.
[image: image108.emf]
Figura A1: esquema para o potencial magnético (Ussami, 2008)

O potencial magnético W no ponto M pode ser escrito como:
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 é a distância entre os pontos P(x’,y’,z’) e M(x,y,z), dV o elemento de volume, e J(P) = J(P) ν, a magnetização constante na direção ν. Se gradP (1/r) = -gradM (1/r), isto é, são simétricos, o potencial magnético pode ser escrito como:
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O potencial gravimétrico é escrito como: 
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. Supondo que J(P) ≡ ρ(P), ou seja, a distribuição de magnetização é numericamente igual à distribuição de densidade temos:
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 (Teorema de Poisson)
Para o campo magnético T(M) = - grad W(M). Vamos supor que é o vetor na direção do cam​po total T. A componente do campo na direção é: 
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Portanto, no pólo onde só existe a componente vertical z, o campo é escrito como: 
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 que é a relação de Poisson.
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Esta última expressão relaciona o campo medido T em qualquer latitude magnética, com o campo no pólo T0. Portanto 
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. Essa integral é conhecida como integral de redução ao pólo. 
Para resolver esta última integral consideramos o seguinte sistema de coordenadas no espaço (figura A2):

[image: image118.emf]
Figura A2: esquema para sistema de coordenadas usado na redução ao pólo (Ussami, 2008).
onde na figura A2:
P está no plano de medida, 

s variável muda ao longo de λ, λ=(λ1, λ2, λ3),

t variável muda ao longo de ν, ν=(ν1, ν2, ν3), 

ηé a distância entre Q e P, 

ξ é distância da projeção de QH no plano xy até P, 

M ponto de observação ou medida, M(x,y,z), 

Q está no plano νλ, e tem coordenadas Q(x + λ1s + ν1t, y + λ2s + ν2t, z + λ3s + ν3t)

O origem do sistema de coordenadas

OQ = OM + MQ = OM + s + t
Portanto a integração pode ser reescrita como: 
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O campo total Tpode ser escrito em termos dos coeficientes de Fourier 
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 correspon​dente à transformada de Fourier de T em z = 0, ou seja, no plano de medidas.
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kx, ky = frequências ou número de onda nas direções x e y; 
[image: image122.wmf]2

2

2

y

x

z

k

k

k

+

=

.

Derivando Tduas vezes em relação à z e trocando M por Q, tem-se:
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Na relação acima as coordenadas x,y e z foram reescritas como x+1s +1t, y+2s +2t e z +3s+t, respectivamente; (1, 2, 3) e (1, 2, 3) são os cossenos diretores dos vetores direção do campo magnético total e magnetização remanente do corpo:

1=cos Ii+cosDi

1=cos Im+cosDm


2=cos Ii+senDi

2=cos Im+senDm


3=sen Ii


3=sen Im


onde Ii, Im é a inclinação do campo indutor e da magnetização remanente; e Di, Dm é a declinação do campo indutor e da magnetização remanente. 

Reagrupando os termos da integral em termos de s e t:
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Abreviando:
A = 3kz + i1kx + i2ky
B = 3kz + i1kx + i2ky
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Integrando sobre s e t de zero a infinito:
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A expressão para o campo reduzido ao pólo no ponto M(x,y,z) é:
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 filtro da redução ao pólo
[2] Redução ao equador de anomalias magnéticas

Partindo da relação de Poisson anteriormente apresentada 
[image: image131.wmf]n
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No equador temos apenas a componente horizontal que chamaremos de h, portanto o campo Te no equador será escrito como: 
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A, B são as relações definidas na redução ao pólo.
Capítulo 6 - Interpretação e modelagem de anomalias magnéticas

Aqui serão apresentados alguns aspectos sobre a interpretação e modelagem de anoma​lias magnéticas. 
A interpretação e modelagem de anoma​lias magnéticas e gravimétricas podem ser di​vididas em dois problemas: problema direto e problema inverso. No problema direto, dado um corpo com magnetização definida, deve-se obter a intensidade do campo magnético as​sociado à geometria e magnetização desse corpo anômalo. No problema inverso, conhe​cido o campo magnético anômalo, o objetivo é obter alguma informação acerca da fonte da anomalia. Antes de iniciar a modelagem, é útil determinar alguns parâmetros (ou limites para eles) da fonte, como profundidade da fonte, orientação da magnetização e localiza​ção horizontal dos limites da fonte. 
6.1. Anomalia de monopolo e de dipolo

Considere o campo magnético como na figura 6.1: 
[image: image137.jpg]



Figura 6.1: campo magnético B e as componentes H, na direção do norte magnético, e Z, na vertical.

Pode-se escrever: B2 = H2 + Z2. No caso de uma anomalia magnética vale o princípio da superposição: uma anomalia magnética produz uma mudança ΔB na intensidade do campo induzido B. A mudança ΔB também apresenta uma componente vertical ΔZ e uma componente horizontal ΔH que forma um ân​gulo α com H (figura 6.2).
[image: image138.jpg]



Figura 6.2: componente ΔH, formando ângulo α na direção do norte magnético, e a componente ΔH’ na direção do N magnético.

A projeção de ΔH na direção do N mag​nético é definida por ΔH’ = ΔH cos α. Sendo que apenas ΔH’ contribui para a anomalia. Assim pode-se escrever: (figura 6.3) 
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Expandindo a equação 6.1 e eliminado termos em Δ2 tem-se:
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(6.2)

onde I é a inclinação do campo (veja figura 6.1).
[image: image141.jpg]



Figura 6.3: anomalia magnética ΔB superposta ao campo B e as projeções.

No caso de um monopolo (figura 6.4) de intensidade +m, situado a uma profundidade Z, distante r (na direção radial) e x (na direção do norte magnético) do ponto de observação P tem-se uma força de repulsão dada por: 
[image: image142.jpg]



Figura 6.4 esquema para um monopolo.
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(6.3)
Se o perfil for na direção do norte magné​tico ΔH e ΔZ podem ser calculados como:
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(6.4)

onde z é positivo para baixo resultando no si​nal negativo da expressão (6.4). Ainda supon​do o perfil na direção do N magnético α = 0 e ΔB (eq. 6.2) será escrito como:
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(6.5)
onde r = (x2 + y2)1/2. Se o perfil for em outra direção, α é o ângulo entre o norte magnético e o perfil. Resultados para as componentes do campo magnético de um monopolo podem ser vistos na figura 6.5.
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Figura 6.5 esquema para um monopolo (superior) com inclinação de 45o mostrando o campo total, F, e as componentes H e Z. Na parte inferior o campo para um monopolo com inclinações varia​das (Telford et al., 1990).

Considere o caso de um dipolo mostrado na figura 6.6:
[image: image148.jpg]Surface

ot ——{P

(¢z/w)/pP1g




Figura 6.6: esquema da geometria para um dipolo (parte superior) e anomalia F e as componentes H e Z para inclinação de 45o (Telford et al., 1990).
A magnetização produzida pelo dipolo in​clinado de θ, situado a uma profundidade zm e distante r (radial) e x (linear) do ponto de me​dida P pode ser escrita como

[image: image149.wmf]q

=

=

a

q

+

p

m

»

q

q

+

q

p

m

»

q

tan

2

1

tan

)

cos

3

1

(

4

|

|

)

ˆ

sin

ˆ

cos

2

(

4

2

3

0

3

0

r

F

F

r

m

F

r

r

m

F

r


Mas,


[image: image150.wmf]]

)

1

sin

3

(

cos

sin

6

)

1

cos

3

[(

4

]

1

)

(

cos

3

[

4

)

1

cos

3

(

4

sin

cos

2

2

2

2

5

0

2

3

0

2

3

0

m

m

r

z

I

I

I

xz

x

I

r

m

I

r

m

r

m

F

F

F

-

+

+

-

-

p

m

=

=

-

f

+

p

m

=

=

-

q

p

m

=

q

-

q

=

q







(6.6)
e as componentes Z e H são:
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A figura 6.7 apresenta os casos limites de um dipolo polarizado aproximadamente verti​cal onde I ≥ 70o e próximo ao equador magné​tico, I ≈ 0o.
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Figura 6.7: campo das componentes de um dipolo vertical (superior) e horizontal (inferior) (Telford et al., 1990).

Para os casos limites da figura 6.7, quan​do I ≥ 70o
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(6.9)
E quando I ≈ 0o:
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(6.10)

6.2. Regras de máxima profundidade

Assim como no caso gravimétrico, é pos​sível fazer estimativas rápidas da profundida​de do corpo causador de uma anomalia mag​nética isolada utilizando regras de máxima profundidade. Como resumido em Blakely (1996), as relações são obtidas a partir de pontos de máxima amplitude das curvas de anomalias magnéticas, ou seus gradientes má​ximos e mínimos.

Observe a figura 6.8. Nela A(x) é o perfil de anomalias observadas e representa a com​ponente do campo magnético paralelo a r rx, ry, rz. Por exemplo, se A(x) é a anoma​lia de campo total, então r é a direção do cam​po indutor. O parâmetro d é a profundidade do plano abaixo da superfície onde toda a dis​tribuição da fonte se situa. As seguintes abre​viações são utilizadas: 
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Figura 6.8: esquema indicando a amplitude máxi​ma da anomalia (Amax), a posição do ponto de má​xima derivada primeira e segunda, d é a profun​didade do topo do corpo (Blakely, 1996).

O subscrito "max" indica o máximo valor obtido ao longo do eixo x. M é o vetor magne​tização do corpo (induzido mais remanente natural). As relações que se seguem foram de​rivadas no sistema cgs-emu e não podem ser aplicadas diretamente para o sistema SI.

Anomalias magnéticas 3-D

Sem restrição sobre a magnetização:
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 (6.12)
Magnetização paralela e na mesma dire​ção do campo indutor:
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 (6.13)
r e M ambos verticais:


[image: image160.wmf]max

max

2

max

max

´´|

|

28

,

6

´|

|

18

,

5

A

M

d

A

M

d

£

£




(6.14)
r e M ambos verticais e na mesma direção do campo indutor:
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(6.15)
Anomalias magnéticas 2-D

Sem restrição sobre a magnetização:
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(6.16)
Magnetização paralela e na mesma dire​ção do campo indutor:
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(6.17)
Cada uma destas regras tem uma aplica​ção específica. Algumas delas requerem o co​nhecimento de uma grande parte da anomalia a fim de poder encontrar as máximas amplitu​des e gradientes. Em outras, somente parte da anomalia é suficiente. Na prática, deve-se es​timar a profundidade utilizando diferentes re​gras a fim de determinar aquela que fornece o menor valor da profundidade máxima (Blakely, 1996).
A tabela 6.1 apresenta as fórmulas de a​nomalia magnética e regras de profundidade para algumas fontes simples. As figuras 6.9 a 6.12 apresentam a geometria das fontes cita​das na tabela 6.1. Algumas das regras apre​sentadas nessa tabela são empíricas e devem ser usadas com cuidado.

[image: image164.png]Fig. 3.15 Magnetic anomaly due to a vertically magnetized sphere (or a dipole of equivalent
moment M placed at its center). The curve shows the vertical anomaly component, B,, which
is usually referred to as the AZ component. The half-width of the anomaly, x, [ €aN be used
as an index of depth (see Table 3.2).

Fig. 3.16 Representation of a vertical magnetized sheet of infinite depth extent and length,

thickness t, by a linear distribution of negative (S) poles along the top edge. The magnetic
anomaly can be calculated by summing the effects of the line of poles.




Figura 6.9: geometria e parâmetros da anomalia magnética devido a uma esfera magnetizada na vertical. Curva apresenta a componente vertical do campo e x1/2 representa a meia largura da anomalia (fig. 3.15 de Sharma, 1997).

[image: image165.png]Fig. 3.15 Magnetic anomaly due to a vertically magnetized sphere (or a dipole of equivalent
moment M placed at its center). The curve shows the vertical anomaly component, B,, which
is usually referred to as the AZ component. The half-width of the anomaly, x, [ €aN be used
as an index of depth (see Table 3.2).

Fig. 3.16 Representation of a vertical magnetized sheet of infinite depth extent and length,

thickness t, by a linear distribution of negative (S) poles along the top edge. The magnetic
anomaly can be calculated by summing the effects of the line of poles.




Figura 6.10: geometria e parâmetros da anomalia magnética devido a um dique de comprimento e extensão infinitos e espessura t, magnetizado na vertical. O topo apresenta carga de polaridade negativa S. Curva apresenta a componente vertical do campo (fig. 3.16 de Sharma, 1997).
Tabela 6.1: anomalias magnéticas e regras de profundidade para fontes simples com magnetização vertical (Sharma, 1997).
[image: image166.png]Table 3.2 Magnetic anomaly formulas and depth rules for simplified sources with
magnetization in vertical direction. Empirical depth rules for vertical prism and long

tabular models are included.

Source

Sphere (dipole)
(see Fig. 3.15)

Long horizontal cylinder
(line of dipoles, Fig. 3.15)

Thin vertical cylinder
(monopole)

Vertical thin sheet
(line of monopoles, Fig. 3.16)

Vertical fault (Fig. 3.17)

Vertical contact (fault)
(with infinite throw)

Long tabular prism
(two-dimensional)

Vertical prism (Fig. 3.18)
Finite cylinder
(vertical or horizontal)

Note:

Magnetic anomaly (AZ)
AZ=cM(22%—x?)|(x?+2%)5"
(where M=% wR3AJ)
AZ=2cTR?A] (22— x%)|(z2+ &%)

AZ=cmR A]( 2+zz)3/2

AZ=2cAJ t( 2+ 2
z
AZ=2cA]zF—tan“(§) ’
2 Z/lz,

AZ=2c7A],
see Appendix C
see Appendix C

see Appendix B

Depth rule

=2,
z=1.75?«:1/2

21=1-3"1/z

h=~5/0.65
(see Fig.3.18)
h=sf1.1 ]
h=~p/1.75

AZ is the vertical component of the magnetic anomaly (in nT); c=100; x is the horizontal
distance along the profile; 4], is the magnetization contrast (A/m) that can be obtained
from the susceptibility contrast using Eq.(3.13); z is depth to the center of the body; z, and z,
are depths to the top and bottom of the body, respectively; t is the thickness of the sheet

(Fig. 3.16); x, ,

is the half-width of the anomaly (defined in Figs. 3.15 and 3.17); s and p are

the ‘straight-slope’ and ‘half-slope’ parameters (defined in Fig. 3.18), and h is depth to the
top of the vertical prism or tabular prism.
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Fig. 3.17 Shape of the AZ (=B,) anomaly over a faulted slab with vertical magnetization. The
gradient of the anomaly is sharpest over the edge of the fault. The half-width of the
anomaly, x,,, can be used as an index of depth (see Table 3.2).
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Fig. 3.18 Amplitude and shape characteristics of the total-field anomaly (AT) due to a block
model with a variable depth to the bottom. The ‘straight-slope’ (s) and the ‘halfslope’ (p)
parameters are used as depth indices. (Modified from Steenland, 1965.)




Figura 6.11: geometria e parâmetros da anomalia magnética devido a um deslocamento vertical (fa​lha) de extensão infinita e espessura t, magnetiza​do na vertical. O gradiente é mais abrupto sobre o limite do corpo magnetizado. Curva apresenta a componente vertical do campo e x1/2 representa a meia largura da anomalia (fig. 3.17 de Sharma, 1997).
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Fig. 3.17 Shape of the AZ (=B,) anomaly over a faulted slab with vertical magnetization. The
gradient of the anomaly is sharpest over the edge of the fault. The half-width of the
anomaly, x,,, can be used as an index of depth (see Table 3.2).
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Fig. 3.18 Amplitude and shape characteristics of the total-field anomaly (AT) due to a block
model with a variable depth to the bottom. The ‘straight-slope’ (s) and the ‘halfslope’ (p)
parameters are used as depth indices. (Modified from Steenland, 1965.)




Figura 6.12: amplitude e característica do campo anômalo total devido a um bloco com profundida​de variável da base. Os parâmetros s e p são mos​trados na figura (fig. 3.18 de Sharma, 1997).

6.3 Espectro de potência

O espectro de potência é uma técnica al​ternativa que permite obter uma estimativa da profundidade média das fontes magnéticas. Foi proposta por Spector e Grant (1970), e tem ampla aplicação em mapeamento da pro​fundidade do embasamento em bacias sedi​mentares.

Trata-se de um método mais simples que aquele de deconvolução de Euler, e parte do pressuposto de que o embasamento é compos​to por um número muito grande de prismas verticais de diferentes larguras, espessuras e profundidade do topo. Este tipo de parametri​zação permite que diferentes formas geológ​icas possam ser simuladas como mostra a fi​gura 6.13.
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Figura 6.13: Modelos interpretativos de paralelepípedos retangulares e com lados verticais (Spector e Grant, 1970).

O estabelecimento de uma relação mate​mática entre anomalia magnética e um dos modelos mostrados na figura 6.13 é neces​sário para que se possa relacionar alguns dos parâmetros geométricos do prisma, como a profundidade do topo ou a largura, com a anomalia magnética.
Spector e Grant (1970) procuraram uma forma de representar o espectro de potência médio e obter uma relação entre a profundi​dade do topo do prisma e o número de onda. 
Uma forma mais simples desta relação matemática foi obtida por Bhattacharya (1966), no domínio de frequência ou número de onda (kx e ky). Ele mostrou que a expres​são matemática, no domínio da frequência, da anomalia magnética de um prisma retangular é:
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A espessura do prisma é representada por t, a profundidade do topo do prisma por h, as larguras laterais por 2a e 2b. F(ΔT) é a trans​formada de Fourier da anomalia magnética, k/4ab é o momento magnético por unidade de volume; S(r,θ) depende das frequências e dos parâmetros geométricos do corpo (a, b); RT e Rk dependem das direções do campo magné​tico indutor. As relações para S(r,θ), RT e Rk podem ser vistas no artigo de Spector e Grant (1970).

No caso de um conjunto muito grande de prismas ou blocos, o espectro de potência (isto é, o quadrado do espectro de amplitude – função real se a transformada de Fourier for multiplicada pelo seu complexo conjugado) médio será, na forma analítica escrita como <E(r,)>, onde < > representa uma média radial.
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Se RT e Rk  forem praticamente coinciden​tes então 
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Esta expressão é conhecida como “redu​ção ao pólo” no domínio espectral. A frase significa que se todos os corpos magnetizados na direção do campo T0 e se todas as observa​ções fossem feitas próximas ao pólo norte magnético, o espectro de potencia do conjunto de corpos seria dado pela expressão acima.
A maneira como cada um dos parâmetros geométricos das fontes prismáticas influencia na forma do espectro de potência é mostrada na figura 6.14. Nota-se que se a extensão ver​tical do prisma for finita, o logaritmo do es​pectro de potência apresenta um máximo nas baixas freqüências. Quanto mais profunda a base do prisma, ou seja, no caso de apenas uma interface magnética, a curva do logarit​mo do espectro não apresenta um máximo, mas somente uma reta cuja inclinação é duas vezes a profundidade média das fontes mag​néticas.
A figura 6.15 mostra o exemplo do cálcu​lo do logaritmo do espectro de potência das anomalias magnéticas mostradas no mapa. Nota-se que o decaimento do espectro indica duas profundidades principais onde as fontes magnéticas estão localizadas. A primeira, mais rasa, corresponde à distância entre a ae​ronave e a superfície. A segunda fonte tem profundidade média de 1,8 km. Tratam-se de anomalias aeromagnéticas sobre uma bacia sedimentar, indicando que para esta seção da bacia, a profundidade média do embasamento cristalino é de 1,8 km.
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Figura 6.14: Efeito da espessura finita na forma do espectro de potência  (Spector e Grant, 1970).
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Figura 6.15: Mapa com a anomalia de campo magnético total sobre Mantonipi, Quebec. O intervalo de contorno é de 100 nT. O gráfico apresenta o espectro de potência da análise dos dados aeromagnéticos do mapa. Errata: neste gráfico a unidade do eixo x é ciclos/quilometro (Spector e Grant, 1970).
6.4 Deconvolução de Euler
A Deconvolução de Euler (Thompson, 1982) é uma ferramenta importante na deter​minação da profundidade das fontes magné​ticas. Simples e robusta, sua teoria envolve a utilização do parâmetro η (índice estrutural), relacionado a uma medida da taxa de decai​mento da anomalia magnética em relação à fonte. O índice estrutural nem sempre é de simples obtenção. Na implementação clássica do método (Thompson 1982) assume-se que o índice estrutural seja conhecido. Versões de​nominadas estendidas buscam por critérios automáticos para determinar este índice, que pode assumir diferentes valores para uma mesma base de dados (Barbosa e Silva, 2005). O critério baseado na dispersão das soluções para a determinação do índice estrutural é ineficaz quando aplicado em magnetometria terrestre, pois o número de observações é rela​tivamente reduzido (se comparado a levanta​mentos aerotransportados). A exeqüibilidade da deconvolução em levantamentos terrestres é assegurada fazendo com que a correlação entre anomalia de campo total e as estimativas do nível de base seja mínima (Barbosa et al., 2000). 
Formalmente, uma anomalia magnética de campo total satisfaz a equação homogênea de Euler:
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(6.18)

sendo (x0,y0,z0) a localização da fonte magnéti​ca, T é a anomalia de campo total O parâme​tro η, conhecido como índice estrutural, é uma medida da taxa de decaimento do campo com a distância, e assume valores diferentes para diferentes tipos de fontes magnéticas. A tabe​la 6.2 apresenta o valor do índice estrutural para alguns tipos de fontes. 
Tabela 6.2: Significado geológico do índice estru​tural η.

	Índice Estrutural η
	Modelo Geológico

	3
	Esfera

	2
	Cilindro (Kimberlito)

	1
	Dique/Sill

	0,5
	Camada Plana

	0
	Contato Vertical


Um exemplo de aplicação da deconvolu​ção de Euler é discutida por Reid et al. (1990). Nesse trabalho os autores utilizam vá​rios dados geológicos e geofísicos disponí​veis, anomalia Bouguer de detalhe, levanta​mento aeromagnético, poços, sísmica de refle​xão e levantamento magnético terrestre de de​talhe e comparam as informações obtidas pe​los vários métodos com as profundidades obtidas pela deconvolução de Euler encon​trando resultados muito satisfatórios. A área escolhida foi na parte central da Inglaterra.

As figuras 6.16 a 6.21 apresentam o mapa geológico preliminar, mapa do aerolevanta​mento, as soluções de Euler para índices es​truturais 0; 0,5; 1 e o mapa estrutural baseado no índice estrutural. 

[image: image179.emf] 
Figura 6.16: mapa geológico preliminar (Reid et al., 1990).
[image: image180.emf]
Figura 6.17: mapa do aerolevantamento (Reid et al., 1990).
[image: image181.emf]
Figura 6.18: soluções de Euler para índice estru​tural 0 (Reid et al., 1990).
[image: image182.emf]
Figura 6.19: soluções de Euler para índice estru​tural 0,5 (Reid et al., 1990).
[image: image183.emf] Figura 6.20: soluções de Euler para índice estru​tural 1 (Reid et al., 1990).
[image: image184.emf]
Figura 6.21 mapa estrutural baseado no índice estrutural obtidos nas figuras 6.18-6.20 (Reid et al., 1990).
A determinação do índice estrutural tem sido a principal dificuldade em se utilizar a deconvolução de Euler (Reid, 1995). Para contornar este problema, a combinação das técnicas da deconvolução de Euler e da Am​plitude do Sinal Analítico pode auxiliar na determinação automática deste índice estrutu​ral. O método An-Eul estima o índice estrutu​ral e a profundidade da fonte anômala no local onde está situada a amplitude máxima (x0,y0) do sinal analítico (AAS) através das equações (6.19) e (6.20) (Salem & Ravat 2003), respec​tivamente:
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(6.20)
sendo |An(x,y)| a n-ésima ordem do sinal ana​lítico, que é expressa pela equação modificada do sinal analítico (5.5)


[image: image187.wmf]2

2

2

)

,

(

z

T

y

T

x

T

y

x

A

z

n

z

n

z

n

n

¶

¶

+

¶

¶

+

¶

¶

=

  (6.21)

onde Tnz é a n-ésima derivada vertical. O mé​todo necessita das coordenadas (x0,y0) onde a função amplitude do sinal analítico é máxima (Salem & Ravat 2003).

6.5 Interpretação direta 
O livro texto do Telford et al. (1990) apresenta várias fórmulas para calcular a ano​malia magnética e as componentes em diver​sas situações de inclinação do campo e do corpo com respeito ao campo em algumas geometrias mais simples. No geral, as técni​cas empregadas para interpretação quantitati​va são as mesmas que as utilizadas na gravi​metria, porém para a magnetometria a inter​pretação é mais complexa em função da intro​dução da direção de magnetização da rocha, e da soma da direção do campo induzido mais remanência se houver.

Como na gravimetria, estimativas de pro​fundidade e posição dos limites do corpo anô​malo servem como proposições iniciais para o modelo direto. O modelo direto envolve tenta​tiva e erro. Além das informações iniciais so​bre o corpo, usualmente são necessárias infor​mações sobre o campo magnético indutor na época do levantamento (magnitude, inclina​ção e declinação) e informações sobre magne​tização remanente.
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