UNIVERSIDADE FEDERAL FLUMINENSE
INSTITUTO DE GEOCIENCIAS

GRADUACAO EM GEOFISICA

FELIPE FERREIRA DE MELO

ESTRUTURA GEOELETRICA DA BACIA DE SANTOS APARTIRD A

APLICACAO DO METODO MAGNETOTELURICO MARINHO (MMT)

NITEROI

2009



FELIPE FERREIRA DE MELO

ESTRUTURA GEOELETRICA DA BACIA DE SANTOS APARTIRD A

APLICACAO DO METODO MAGNETOTELURICO MARINHO (MMT)

Trabalho de conclusdo de curso
submetido ao Programa de Graduagéo
em Geofisica da Universidade Federal
Fluminense como requisito parcial para
obtencdo do titulo de bacharel em

Geofisica.

Orientador: Dr. Adalberto Silva

Co-orientador: Dr. Jean-Marie Flexor

Niteroi

2009



M528

Melo, Felipe Ferreira de

Estrutura geoelétrica da Bacia de Santos a partir da aplicacado
do Método Magnetotelurico Marinho (MMT) / Felipe Ferreira de
Melo. — Niterdi : [s.n.], 2009.

74 1.

Trabalho de Conclusdo de Curso (Bacharelado em Geofisica) —
Universidade Federal Fluminense, 2009.

1.Método Magnetotellrico. 2.Bacia de Santos. 3.Modelo
Geoelétrico. I.Titulo.

CDD 622.153




Agradecimentos

A minha familia que, com amor e preocupacdo, sempre me apoiou nos
momentos dificeis.

Ao meu co-orientador, Dr. Jean Flexor, por me fazer aprender como um
pesquisador deve proceder.

Ao meu orientador, Dr. Adalberto Silva, pelos bons conselhos e momentos de
terapia gratuita.

A Dra. Patricia de Lugao e ao Dr. Marco Polo Buonora por aceitarem avaliar o
trabalho e contribuirem com comentérios altamente pertinentes e valiosos.

Ao Dr. Cleverson Silva por todas as oportunidades que me foram dadas ao
longo do curso.

A Dra. Eliane Alves, essencial na mudanca e adaptacgdo a geofisica.

Aos professores Alberto, Ferrari, Giba, Gorini, Guilherme, Isa, Elias, Maria
Angélica, Maria Augusta, Palma, Sidney, Susanna, Rogério e muitos outros, que me
transmitiram conhecimento necessario e, assim, contribuiram tanto para a minha
formacgé&o profissional qguanto pessoal.

Aos meus amigos de curso que pelas valiosas discussdes culturais,
profissionais e indteis, que com certeza serdo lembradas por anos, valeu carecas!

Ao Dinei e Diego, pelos bons e importantes momentos vividos e também pelos
nao sao lembrados.

As secretérias-historiadoras: Ana Paula e Cecilia sempre bem dispostas a
resolver qualquer pendéncia curricular.

Ao Cabelo, por me aturar durante anos, sempre bem humorado e tranquiilo.

A Daiara, Ingrid (Ameba), Fernanda e Robson, seu apoio e companheirismo

durante a faculdade foram essenciais para 0 meu crescimento.



Os Geofisicos sdo como os patos. Os patos tém dificuldades em
nadar, voar, se locomover e se comunicar. Os Geofisicos ndo
tém um bom dominio da fisica, matematica, computacéo e
geologia, no entanto tém habilidades para resolver qualquer

problema com que se deparem.



Resumo

O método magnetoteltrico marinho (MMT) consiste na medi¢do das flutuaces
dos campos elétricos e magnéticos naturais que incidem no assoalho oceanico.
Esses sinais sdo gerados devido as interacfes ocorridas na magnetosfera e
baixa atmosfera terrestre. O maior levantamento magnetoteldrico marinho
(MMT) da América Latina foi realizado na Bacia de Santos sobre regido da
camada de sal existente e resultou em 96 estacdes, distribuidas em 3 perfis. O
objetivo desse levantamento foi avaliar a potencialidade do método MMT, sua
aplicabilidade na costa brasileira e testar o sinal em diferentes profundidades
de lamina d’agua. A aplicacdo do método MMT, em regides onde h& atenuacao
da energia elastica, pode representar um valioso auxilio para o método sismico
na determinagao da posicao e profundidade da base dos corpos salinos assim
como o embasamento em &reas com predominancia de reflexdes multipas. A
partir de um perfil de direcdo NW-SE, com 18 estacdes, foi feita a proposta do
significado geoldgico de um modelo geoelétrico obtido através da inversao bi-
dimensional baseada na técnica dos gradientes conjugados ndao-lineares
(NLCG). Foi possivel, a partir deste modelo preliminar, retirar algumas
informagdes relevantes. O contato sal/carbonato-sedimento foi inferido na
regido do perfil, assim como o topo e extensao do embasamento.

Palavras-chave: Magnetotellurico Marinho. Modelo Geoelétrico. Bacia de
Santos. Pré-Sal.
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1 INTRODUCAO

O método magnetoteltrico (MT) esta sendo cada vez mais utilizado em
geofisica aplicada e em pesquisa fundamental. Recentemente, tem sido utilizado no
fundo do mar (MMT - método magnetoteltrico marinho) em bacias sedimentares
para localizar estruturas favoraveis a acumulagéo de hidrocarbonetos, como no caso
do sub-sal do Golfo do México (Constable et al, 1998; Hoversten et al, 1998 e Key,
2006) e no pré-sal da Bacia de Santos (de Lugdo et al, 2008; Pinto, 2009). Os
aspectos praticos e tedricos da sua utilizacdo no estudo da distribuicdo de
condutividade em subsuperficie que serdo abordados nesta monografia referem-se a
levantamentos de dados MMT efetuados na Bacia de Santos.

O método magnetoteldrico (MT) tem se mostrado bastante Gtil, uma vez que
pode fornecer informagcbes complementares ao método sismico de exploracao,
auxiliando no reprocessamento de modelos de velocidades ou até na determinacdo
da posicéo e profundidade de corpos resistivos, onde o imageamento sismico perde
a resolucéo devido a difuséo da energia acustica incidente (de Lugé&o et al, 2008).

Foi realizado o primeiro levantamento magnetotelirico marinho (MMT -
Marine Magnetotellurics) da América Latina, um projeto multi-institucional do qual
participaram o Observatério Nacional, a WesternGeco Eletromagnetics e a
Petrobras. O estudo efetuado sobre uma é&rea do pré-sal produziu 96 estagbes
distribuidas em 3 perfis paralelos. Estes levantamentos foram efetuados
recentemente para: avaliar a potencialidade do MMT, sua aplicabilidade na costa
brasileira e testar o sinal em diferentes profundidades de lamina d’agua, mapear a
interface sedimento/embasamento cristalino em aguas rasas.

O objetivo desta monografia de fim de curso de graduagédo é demonstrar que
o candidato é capaz de entender os conceitos que envolvem o método geofisico
eletromagnético magnetoteltrico marinho (MMT) e suas aplicagbes. Para este fim
pretende-se abordar um estudo aprofundado das bases fisicas, do processamento e
da interpretacdo de dados adquiridos pelo método magnetoteldrico terrestre (MT) e
marinho (MMT). Como exemplo de aplicacdo desejavel produzir-se-4 um
“imageamento” da resistividade elétrica a partir dos dados MMT adquiridos em um
levantamento na Bacia de Santos. Para um perfil escolhido na direcdo NW-SE da
bacia sera feita uma proposta do significado geolégico de um modelo geoelétrico



(imageamento da resistividade) que sera obtido através de um procedimento de

inversao bi-dimensional.



2 O METODO MAGNETOTELURICO (MT)

Foi demonstrado pela analise matematica que o campo magnetotellrico
induzido pelas correntes ionosféricas se comporta como uma onda plana em uma
Terra uniforme ou horizontalmente estratificada. Devido a isto, podemos fazer uso
de um modelo fisico no qual o campo magnetotellrico tem a forma de uma onda
plana vertical com o intuito de desenvolver a base para determinar o perfil de
condutividade elétrica da terra. Nessa premissa, € preciso lembrar que as ondas
eletromagnéticas tém comprimentos de onda na atmosfera de cem a mil vezes o
diametro da Terra (Simpson and Bahr, 2005). Apesar disso, na nossa analise iremos
descrever o campo eletromagnético como sendo uma onda plana. Os conceitos de
ondas e comprimentos de ondas aplicados a propagacdo do campo magnetotelarico
na Terra sdo arbitrérios, mas séo Uteis e tradicionais no dominio da prospeccao
elétrica.

O caso mais simples que convém examinar poderia muito bem ser o de uma
Terra uniforme, horizontalmente estratificada, em que a condutividade varia apenas
com a profundidade. A solugdo das equacbes de Maxwell, o que torna o
comportamento do campo eletromagnético para esta estrutura geofisicamente
significativo foi concebida na década de 1950 por A. N. Tikhonov na Unindo
Soviética (Tikhonov, 1950), e por L. Cagniard na Franca (Cagniard, 1953), em
trabalhos independentes. O poder da sua abordagem é que ela é simples e fornece
resultados geofisicamente Gteis. O maior desenvolvimento dos principios da teoria
magnetotellrica foi realizado nas obras de M. Berdichevsky, A. |. Butkovskaya, V.
Dmitriev, U. Schmucker, L. Vanyan, K. Vozoff, J. Weaver, P. Weidelt e M. S.
Zhdanov, cujos esforgos transformaram o método em um pratico instrumento de
estudos eletromagnéticos profundos na Terra (ex., Berdichevsky, 1965;
Berdichevsky and Dmitriev, 1976, 2002, 2008; Berdichevsky and Zhdanov, 1981,
1984; Schmucker, 1970; Vanyan and Butkovskaya, 1980; Vozoff, 1972; Weaver,
1994; Weidelt, 1975).

O Método Magnetotelirico (MT) utiliza as variagbes naturais do campo
elétrico E e do campo magnético B, na superficie da Terra para estimar a
distribuicdo da condutividade elétrica em sub-superficie em profundidades que véo

de alguns metros a vérias centenas de quildmetros.
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A ampla faixa de profundidades que podem ser atingidas pelo método MT em
funcdo da banda de frequéncias que o aparelho pode detectar € uma vantagem do
método quando comparado com métodos eletromagnéticos ativos em que a
profundidade méaxima de investigacdo que podem atingir é sempre limitada pela
poténcia da fonte disponivel. A penetracdo maxima que pode ser atingida pelo MT é
da ordem de 400 a 600 km, nessas profundidades ocorrem as fases de transicao da
olivina (410, 520 e 660 km), ha um aumento de condutividade (Simpson and Babhr,
2005).

Apesar de o0s processos magnetohidrodindmicos no nucleo externo serem
responsaveis pela maior parte do campo magnético terrestre, as flutuagbes de
pequena amplitude de origem externa é que sao utilizadas pelo método MT, numa
banda de periodos de 10° a 10 segundos. A poténcia espectral dessas flutuacées
diminui rapidamente entre 0.5 e 5 Hz, com um minimo em 1 Hz, e corresponde a
chamada “banda morta” do método magnetotellrico cujo baixo contetdo espectral

conduz a uma reducao na qualidade do dado (Schmucker, 1970).

Earth—ionosphere Solar wind—magnetosphere

waveguide interaction
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Figura 2.1 Espectro de poténcia das variagbes magnéticas naturais (modificado de Junge,
1994). No detalhe, a diminuicdo abrupta do sinal na banda morta do método MT. (Simpson and Bahr,
2005).

Campos eletromagnéticos com frequéncias maiores que 1 Hz ocorrem na
ionosfera (Figura 2.1) e sdo produzidos pela atividade elétrica de processos
meteoroldgicos tais como os relampagos. Interacdes entre o vento solar (Parker,
1958) e a magnetosfera terrestre geram flutuagcdes com frequiéncias menores do que
1 Hz. O vento solar é um fluxo continuo de plasma, constituido principalmente de

prétons e elétrons produzidos no Sol e ao interagir com 0 campo magnético terrestre
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(magnetopausa) produzem um campo elétrico (Figura 2.2). Varia¢bes na densidade,
velocidade e intensidade do vento solar produzem distor¢ées na magnetosfera que
resultam em um aumento do campo geomagnético horizontal.

As maiores variagfes do campo magnético ocorrem durante as tempestades
magneéticas, devidas a aumentos esporadicos na taxa de ejecdo de plasma do Sol e
que podem durar varios dias. Essas variagcbes resultam em manifestacdes
luminosas, muitas vezes espetaculares, conhecidas como aurora boreal e aurora

austral.
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Figura 2.2 (a) Distorcdo do vento solar pelo campo magnético da Terra. Um aumento na
pressdo do vento solar distorce a magnetopausa aproximando-a da Terra e resultando em
tempestades magnéticas. (b) Linhas de campo magnético mostrando a forma da magnetosfera
terrestre. A magnetosfera normalmente se estende por 64 000 km no lado exposto ao sol enquanto
gue uma grande cauda eletromagnética se estende por mais de 300 000 km no lado oposto ao sol.

(Modificado de Simpson and Bahr, 2005).
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3 CONCEITOS TEORICOS BASICOS

3.1 Fundamentos

O método Magnetoteltrico fundamenta-se nos seguintes conceitos (Cagniard,

1953; Keller and Frischknecht, 1966):

Vi.

Vil.

As equagOes de Maxwell sdo validas;

A Terra ndo produz energia eletromagnética,

Os campos eletromagnéticos sdo conservativos e analiticos em pontos
afastados das fontes;

As fontes dos campos EM estando relativamente afastadas da superficie da
Terra de modo que devem ser tratadas como uniformes, plano-polarizadas e
devem incidir na vertical na Terra, isso se deve ao fato da distancia percorrida
pela onda ser tdo grande que o raio tende ao infinito e a frente de onda incide
guase na vertical na Terra, essa premissa pode ser violada em regides
polares;

Nado h& acumulagbes de cargas livres em uma Terra estratificada
horizontalmente (1-D). Em descontinuidades laterais cargas podem ser
acumuladas gerando um fenbmeno galvanico conhecido como deslocamento
estatico (“static shift”);

A carga é conservada e a Terra se comporta como um condutor, obedecendo

a equacéo (lei de Ohm)
j =oE (3.1)

onde, J é a densidade de corrente elétrica (A m?), & é a condutividade do
meio (S m?), e E é o campo elétrico (V m™);

Para os periodos de investigacdo do método MT, as correntes de
deslocamento (resultando dos efeitos de polarizacdo) sdo despreziveis
guando comparadas com correntes de condugdo responsaveis pelo processo

difusivo da inducao eletromagnética na Terra;
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viii.  Variacdes na permissividade elétrica e permeabilidade magnética das rochas
sdo despreziveis se comparadas com variacdes na condutividade do volume

aparente rochoso;

3.2 Invariancia no Tempo como Consequéncia de Assumir a Onda Plana

A premissa da onda plana é fundamental para o MT porque implica a

invariancia no tempo da fonte excitada. Para as ondas planas eletromagnéticas, os
campos elétrico (E) e magnético (B) com amplitudes iniciais E,e B,, freqiiéncia
angular o (periodo, T=27/w) e comprimento de onda, A=2z/|k|, (onde k é o

numero de onda) assumem a forma:

E=Eg"" (3.2a) e B=Bge"" (3.2b)

Como consequéncia da invariancia no tempo, o tensor impedancia, calculado
dos campos elétricos e magnéticos ortogonais, em qualquer estacao deve ser similar
sem levar em conta quando os campos foram registrados (contanto que a estrutura
de condutividade elétrica ndo mude e a razéo sinal ruido seja adequada). O dado
noturno geralmente € menos ruidoso do que o dado diurno (Simpson and Babhr,
2005). Para periodos menores do que um dia a curvatura da Terra nao tem efeito
significante na premissa da onda plana (Srivastava, 1965). Portanto para o0s
propésitos do MT, é suficiente considerar um modelo da Terra plano com 0os campos

eletromagnéticos descritos em coordenadas cartesianas.

3.3 Bases Fisicas do Método MT

O comportamento dos campos eletromagnéticos em qualquer frequéncia é
descrito pelas equagfes de Maxwell, que para um meio polarizavel e magnetizavel

podem ser expressas por:
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VxE= _aa_ltS (3.3a) (Lei de Faraday)
_ . D : .
VxH=j +E (3.3b) (Lei de Ampére)
V-B=0 (3.3¢)
V-D =7, (3.3d)

onde E é o campo elétrico (V m™), B é a inducdo magnética (T), H é a
intensidade magnética (A m?), D é o deslocamento elétrico (C m?), j é a
densidade de corrente (A m?) e n, a densidade de carga elétrica (C m).

. D o .
Assumindo que correntes de deslocamento Y sdo despreziveis (premissa

vii) a Lei de Ampere se reduz a:

-

VxH=]j (3.4)

A equacao (3.3c) estabelece a ndo existéncia de polos magnéticos isolados.

Para um meio linear e isotrépico valem as relacdes:
B =uH (3.5a) D =¢E (3.5b)

Nas aplicacbes do método magnetotellrico assume-se variagdes despreziveis

na permissividade elétrica, ¢ e na permeabilidade magnética x4, (premissa Vviii)

(%f N%ﬂ ~0), assumindo-se também os valores para o vacuo (s, =885x10 2 F m™

e 1, =12566x10° Hm™) .

Substituindo (3.5a), (3.5b) e (eq. 3.1) nas equacdes de Maxwell segue-se que:

VxE=-— (3.6a) V xB = u,0F (3.6b)

V-B=0 (3.6¢) V-E=
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Assumindo que néo existem fontes de corrente no interior da Terra:
V.j=V(of)=0 (3.7)
Para o caso de um semi-espaco homogéneo (Vo =0):
V.-(of)=0V - E+EVo =oV-E (3.8)

Segue-se que V-E=0. Esta relacdo também é vélida para uma Terra

horizontalmente estratificada com um campo elétrico horizontal:

d_GZd_GZOGE:(EX,Ey,o) (3.9)
dx dy

Para uma distribuicio de condutividade variando lateralmente
(horizontalmente), o divergente do campo elétrico paralelo & interface também é

Zero:

do do -
—=0e —=0,logo E=(E,,00 3.10
iy | g ( ) (3.10)

Entretanto, V-E = 0 para um campo elétrico perpendicular & interface:

O5:0, logo: E = (O,E,,0) (3.11)

Aplicando o rotacional na eq. (3.6a) ou (3.6b), obtemos uma equacgao de
difusdo para os campos EM de onde informagfes a respeito da estrutura condutiva
da Terra podem ser obtidas. Da relagao vetorial

Vx(VxF)=v.(v-F)-V?E (3.12)
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e assumindo um modelo de Terra onde V-E =0, da equacéo 3.6a vem:

e R

—)VZE:,UOG% (3.13)

A equacéo (3.13) toma a forma de uma equacédo de difusdo. Para uma onda

plana de amplitude inicial Fo e dependéncia harmonica do tempo da forma e ' o
lado direito da eq. (3.13) fica:

— —

V’E = iou,oF (3.14)
Analogamente,
zﬁ aE 2 =g . =g
V°B= 'UOGE ou V°B=liou,0B (3.15)

Como no ar o — 0, os campos EM externos ndao sao significativamente
atenuados na camada de ar entre a ionosfera e a superficie da Terra.

As equacoes (3.14) e (3.15) mostram que o método magnetotellrico depende
de uma fonte de energia que se difunde por toda a Terra e € dissipada
exponencialmente. Deste modo, como as ondas EM se propagam difusamente no

interior da Terra, medidas MT imageam volumes.

3.4 Funcao de Transferéncia e Profundidade de Penetragéo

O modelo geoelétrico mais simples é um meio-espaco homogéneo de
condutividade o, sobreposto por uma camada de ar de condutividade 0. A equacéo
(3.13) é uma equacdo diferencial de 22 ordem com solu¢éo da forma (Boas, 1983):
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E=Ee" % +E,e™"® (3.16)

Como a Terra ndo gera energia EM, a amplitude do campo elétrico ndo pode
aumentar indefinidamente e esta condi¢cdo implica em Ez =0. A derivada segunda

com respeito a profundidade da equacao (3.16) resulta em:

-
d 123 =q’E.”" % =q’E (3.17)
0z
. ... 0°E 9% . N
Para um meio-espacgo infinito, e = Y =0 e igualando as equacbes (3.17) e
X

(3.14), resulta em :

q=+lig,o0 =i uo0 :%Juoaa) :\/,uozaa) +i\/,u00a) (3.18)

2
O inverso da parte real de q:

p(T)= URe(q) = |2, (3.19)

Hyow

€ a profundidade ou espessura pelicular eletromagnética (“skin depth”) ou
“profundidade de penetracdo” de um campo elétrico de freqiiéncia angular @ em um

meio-espago de condutividade 9 e permeabilidade magnética ,. Assumindo

valores do vacuo para x, (47 x107"Hm™) a profundidade pelicular (em metros) toma

a forma:
p(T) = 500y p, T (3.20)

onde: p, € aresistividade aparente do meio-espago e T € o periodo.

O inverso de g (eq. 3.18):
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C=1/q=p/2-ip/2 (3.22)

€ conhecido como funcdo de transferéncia de Schmucker-Weidelt (Weidelt, 1972;
Schmucker, 1973). C é um numero complexo que depende da frequéncia e tem
dimensdes de comprimento. Para um meio-espaco homogéneo, as partes real e
imaginaria de C tém as mesmas magnitudes.

O termo “funcado de transferéncia” implica num modelo para a Terra descrito
por um sistema linear com a predicdo de uma entrada e de uma saida. Assim, a
funcéo de transferéncia C estabelece uma relagéo linear entre propriedades fisicas e

medidas dos campos EM. Tomando a equagéao (3.16) comE, =0, vem:

E =E€"* = Ey _ —qE, (3.22)
0z
e, substituindo a equacéo (3.22) na equacao (3.6a), segue-se que:
oE, oB, .
= wB, =-0qE, (3.23)

— —

Portanto, C pode ser calculado a partir de medidas dos campos E e B no

dominio da frequéncia:

c-i- & __ 5 (3.:24)
q loB, loB,

A resistividade do meio-espaco homogéneo pode ser calculada combinando
as equacgoes (3.18) e (3.24), resulta em:

1 1 .
0= . = —— U@ = |C|2,uoa) [Vm A (3.25)

q
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3.5 Conceitos de Resistividade Aparente e Fase

A resistividade aparente foi definida como sendo a resistividade média de um
meio-espacgo equivalente ou seja a resistividade calculada a partir da funcéo de

transferéncia de Schmucker-Weidelt (equacao 3.25):
pa(@) =|Cf o0 (3.26)

Pelo fato de C ser complexo, pode-se extrair também a fase correspondente a
um meio-espaco infinito (dimensao 1-D), calculada a partir da relagéo abaixo:

B

y

¢ o =tan’ {5} (3.27)

As fungbes p,(T) e ¢, ,(T) ndo sdo independentes uma da outra, mas sao

ligadas entre si através da relacdo de Kramers-Kroening (Weidelt, 1972):

¢(w)=£—2Tlogp’°‘—(x) o (3.28)
4 Py X —o

A equacao (3.28) mostra que a fungéo p,(T) pode ser predita a partir da
fungéo ¢(T) a menos de um fator de escala p,. Esta equacéo é conhecida como a
relacédo de dispersdo de Weidelt, que mostra que de freqiiéncias vizinhas resultam
fungcbes de transferéncia similares o mesmo acontecendo para as resistividades
aparentes e fases.

Se as partes real e imaginéria da funcdo de transferéncia do meio-espago
homogéneo sao iguais em magnitude (equacédo 3.22), entdo a fase MT (equacao
3.27) se reduz a 45° (¢_, =tan'l). Fases MT maiores que 45° mostram um

substrato em que a resistividade diminui com a profundidade ocorrendo o0 oposto

para fases menores do que 45°.
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3.6 Inducdo em uma Descontinuidade: Modelo Bi-Dimensional (2-D) Simples e o

Conceito de Polarizacéo E e B

O principio fisico que governa a indugcdo em uma descontinuidade é a

conservacdo de corrente. Para um contato vertical entre dois corpos de

condutividades o, #0o,, no plano xyz, a densidade de corrente, j, através do

contato desses dois corpos € dada por:
j,=0cE (3.29)

y

JA que a corrente se conserva na interface, uma descontinuidade na

condutividade implica que o campo elétrico, E, também deve ser descontinuo.
Todos os outros componentes do campo EM sao continuos na interface.

A situacdo descrita pode representar um dique ou uma falha com
condutividade aproximadamente constante ao longo do lineamento correspondente
(“strike™). Para um corpo de dimensao infinita ao longo do lineamento ou de
comprimento de onda significativamente maior do que a profundidade de penetragcéo

. . N .0 ~
(espessura pelicular) ndo ocorrem variagdes do campo [I .e,a— =0| e as equacdes
X

(3.6a) e (3.6b) podem ser expandidas como:

oE~-E +E,) O(E -E,+E
( X y z)+ ( X y Z):ia)(Bx—By+Bz) (3303-)
oy 0z

JB,-B,+B,) o(B,—-B,+B
( X y z)+ ( X y z) :ﬂOG(Ex_Ey+EZ) (330b)
oy 0z

Além disso, para uma situagdo 2-D ideal, os campos elétrico e magnético sdo
mutuamente ortogonais: um campo elétrico paralelo ao lineamento (“strike”) induz
um campo magnético perpendicular ao “ strike” e no plano vertical enquanto que um

campo magnético paralelo ao strike induz um campo elétrico perpendicular ao
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“strike” e no plano vertical. Assim, as equacbes (3.30a) e (3.30b) podem ser
desenvolvidas em dois modelos diferentes: um incorporando campos elétricos
paralelos ao strike (Polarizagéo - E) e o outro incorporando campos magnéticos
paralelos ao strike (Polarizacdo — B).

A polarizacdo — E (conhecida também como modo Transverso Elétrico ou

modo TE) descreve correntes fluindo paralelamente ao “strike” em termos das
componentes Ey, By e B, do campo EM:

E _B_i,p
oy 0O
- oB
Polarizacdo — E: E_B —ioB, (3.31)
oz ot
oB, 0B,
N T T T HOE
oy oz

A polarizacédo — B (conhecida também como modo Transverso Magnético ou
modo TM) descreve correntes fluindo perpendicularmente ao lineamento em termos

das componentes By, E, e E, do campo EM:

Polarizacdo — B: {— B, _ O E, (3.32)

Resistividades calculadas a partir da polarizacdo — B resolvem melhor

variacOes laterais de condutividade do que resistividades calculadas a partir da

polarizagdo — E que tem um campo magnético vertical associado. Campos
magnéticos verticais sdo gerados por gradientes laterais de condutividade e

interfaces. Assim, variagfes espaciais da razao HZ/ H, podem ser usadas para

—

diagnosticar contrastes de condutividade lateral da polarizacdo — E .
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3.7 O Tensor Impedancia

Os valores das medidas das componentes horizontais do campo elétrico e do

campo magnético estdo relacionadas através do tensor impedancia Z complexo:

E Z, Z,\B,/u L
= T T T ou E=ZBl i (3.33)
[E} (Z ZwIBy/uj =7

yX

Portanto, cada componente, Zj, de Z tem magnitude e fase:

2 | ZIJ
pa,ij (a)):;la)‘zij (a))‘ (334) ¢ij (&))tanl[ n;( )

Para uma situacdo “1-D” em que a condutividade varia somente com a

profundidade:

(3.36)

Para uma situacdo “2-D” em que a condutividade varia também lateralmente:

(3.37)
ny * —Zyx

{zxx =Z,=0
Numa situagéo “2-D” onde as dire¢cdes — x ou — y séo alinhadas com o “strike”

eletromagnético, Z, e Z  se anulam novamente. Geralmente, a dimensionalidade

evidenciada pelas medidas depende da escala em que se deseja trabalhar. Deste
modo, uma anomalia 3-D condutiva homogénea numa Terra uniforme resulta em
funcbes de transferéncia 1-D para periodos curtos de sondagem MT, com
profundidades de penetracdo pequenas quando comparadas com as menores
dimensées da anomalia. A medida que o periodo de sondagem aumenta, a
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profundidade de penetracdo também aumenta suficientemente para alcancar pelo
menos uma borda da anomalia e a funcdo de transferéncia comeca a parecer “2-D”.
Com um aumento ainda maior do periodo, os efeitos de borda de toda a anomalia

contribuirdo na funcao de transferéncia, resultando em func¢des “3-D” (Figura 3.1).

. -

a1

Corpo pequeno em
subsuperficie.

R

3D

= Distorgdo Galvdnica

Indugao 1-0
Indugdo 2-D
[

Indu

Aumento do periodo ——*

Skin depth EM ==
dimensdes do corpo.

Figura 3.1 — Dependéncia escalar da dimensionalidade. Para periodos suficientemente longos, com
espessura pelicular muito maior do que a anomalia, a resposta indutiva torna-se fraca, mas uma

resposta galvanica que é dependente da freqiiéncia (i.e., real) permanece. (Modificado de Simpson
and Bahr, 2005).
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4 AQUISICAO DE DADOS MT

A escolha do equipamento utilizado em um levantamento depende da
profundidade de investigacdo desejada: em estudos crustais, magnetdbmetros de
Bobina de Inducdo séo frequentemente utilizados porque a aquisi¢cdo € rapida e o
‘processamento’ geralmente é feito no campo. Magnetémetros Fluxgate fornecem
uma resposta para periodos mais longos do que as bobinas de inducéo, e sao
utilizados se longas profundidades de penetracdo sdo desejadas. Em varios casos,
dados de periodos curtos e longos sdo desejados, e os dois tipos de sensores séo

utilizados conjuntamente nas estacgdes.

4.1.1 Sensores Magnéticos

Dois tipos principais de sensores magnéticos sdo utilizados nas sondagens
MT: bobinas de inducdo e magnetdmetros do tipo “fluxgate”. As bobinas de inducao
geralmente consistem de uma bobina de fio de cobre enrolada sobre um nucleo de
alta-permeabilidade acondicionada em um estojo resistente a choques envolvida por
uma cobertura resistente a choques. Utiliza-se um conjunto de trés bobinas para
medir as trés componentes do campo magnético. A voltagem de saida de uma
bobina de inducdo é proporcional ao numero de voltas da espira e a &rea da secao
transversal (Tipler, 1991). Como a resposta de uma bobina de inducdo é governada
pela taxa de variagdo do fluxo magnético, proporcional a dB/dt, a sensibilidade é
maior no caso variacdes de rapidas (periodos curtos).

Os magnetémetros fluxgate consistem, geralmente, de trés anéis sensores
dispostos em um arranjo onde 0s eixos sdo0 mutuamente ortogonais envoltos em
uma capsula a prova de agua que pode ser enterrada no solo (Figura 4.1). Cada
sensor contém dois nucleos (Figura 4.2), dispostos paralelamente, de material
ferromagnético de elevada permeabilidade magnética. Cada nucleo é envolvido por

uma bobina primaria, enroladas em sentido oposto e uma bobina secundaria
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envolvendo os dois nucleos. As bobinas primarias sao ligadas em série e recebem
uma corrente alternada de baixa freqiéncia, produzindo campos magnéticos
induzidos de mesma intensidade e orientacdes opostas. Na presenca de campo
externo um dos nucleos ird saturar antes do outro, provocando uma voltagem
induzida, que é proporcional a intensidade do campo externo. O magnetoémetro
também dispde de um medidor para verificacdo da horizontalidade (nivelador) e
orientacdo. Os magnetdmetros fluxgate utilizam o principio da histerese (que ocorre
qguando o nucleo do sensor € levado a saturacdo por uma corrente de entrada na
bobina circundante). O ciclo de histerese gera uma resposta que € proporcional a
intensidade da variacdo do campo magnético excitante. Portanto magnetdémetros
fluxgate séo utilizados para medi¢gfes de longas variagées do campo magnético, que
tém altas amplitudes; para periodos menores, a amplitude do sinal natural se torna

mais fraca do que o ruido do sensor (Primdahl, 1979).

o j Waterproof
- o capsule
Vil
/ Sealable ™= N

N

%Fina—luning
mechanism

Figura 4.1 - Magnetdmetro Fluxgate. (Simpson and Bahr, 2005)
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Excitagéo periodica com frequencia "f"

Figura 4.2 — Nucleo do anel sensor (Benyosef, 2009).

A figura 4.3 resume o0s intervalos caracteristicos dos periodos investigados

por bobinas de indugéo e de magnetdmetros fluxgate. Os magnetdometros de bobina
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de inducéo respondem melhor as flutuacdes magnéticas em periodos na faixa de
0.001 s até 3600 s, enquanto os magnetébmetros fluxgate cobrem periodos na faixa
de 10 s até 100 000 s. Portanto, para uma sondagem MT que inclua os periodos
entre 0.001 s e 100 000 s devem-se utilizar ambos magnetdmetros. As duas
décadas e meia de sobreposicdo de dados produzida pelos dois tipos de

magnetémeto podem ser Uteis para checar a consisténcia dos resultados.

Ea)

io* [

107 _ bobna da Indugdo
F ———

102 L

fugate

11

|r..| 2 l‘D"" ::.::" 1 1In-‘ |nf’ |I-.'f" 104 108 Tis)
Figura 4.3 — Tipica sensitividade dependente do periodo, S, de um magnetdometro de bobina de

inducéo e de um magnetémetro fluxgate. (Modificado de Simpson and Bahr, 2005).

4.1.2 Sensores Elétricos

As flutuagbes do campo elétrico sdo determinadas pela medida da diferenca
de potencial, U, entre pares de eletrodos conectados por um cabo blindado
formando um dipolo e enterrados no solo a distancias conhecidas, entre 10 m e 100

m:

esl]
I

(4.1)

Q.lCl

Dois dipolos sdo necessarios para a medida das duas componentes do

campo elétrico. Esses dipolos sdo dispostos ortogonalmente entre si, com um dipolo
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orientado na direcdo norte-sul magnético (N-S) e o outro na direcdo leste-oeste
magnético (E-W). Para medidas de longos periodos sdo necessérios eletrodos ndo
polarizaveis nos quais os efeitos eletroquimicos (que modificam a diferenca de
potencial que é registrada) sdo evitados ao maximo. Eletrodos ndo polarizaveis
geralmente consistem de um recipiente poroso contendo um metal (ex., prata [Ag])
em contato com um sal do mesmo metal (ex., cloreto de prata [AgCI]) (Petiau e
Dupis, 1980).

Junge (1990) adaptou o eletrodo MT de fundo de oceano de Filloux (1973,
1987) para medidas de longos periodos em terra. Nessa adaptacdo, o ambiente
marinho € simulado por uma solucédo saturada de cloreto de potassio (KCI) e o solo
€ representado por um diafragma de ceramica (Figura 4.4). Esse modelo permite
medidas MT na faixa do periodo correspondente as variacdes diurnas (Simpson,
2001).

; Conector
Linha telurica que

conecta ao

armazenador. V“

Tampa para o reenchimento

‘/ da solugéo de KCI

Selo de silicone ———"

Filloux (1987)

Eletrodo de Ag-AgCl
Solugéo saturada
com KCl e

Sedimentos ) s e Diafragma de cerimica
com KCI — ()

Figura 4.4 — Secdao transversa de um eletrodo cilindrico de prata-cloreto de prata (Ag-AgCl) do tipo

geralmente utilizado em medi¢bes de longo periodo MT. (Modificado de Simpson and Bahr, 2005).

Durante a aquisicdo de dados, € muito importante que os eletrodos ndo
figuem expostos a grandes variacOes de temperatura. Nos casos onde as variagoes
elétricas diarias sdo medidas, o topo do eletrodo deve estar enterrado a uma
profundidade de pelo menos 50 cm abaixo da superficie, pois essa profundidade é
mais que o dobro da profundidade de penetracdo de uma onda termal no periodo de
um dia (Stacey, 1992).
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4.1.3 Sistemas de Aquisi¢cao de Dados

Ha varios tipos de sistemas de aquisi¢cdo de dados (‘dataloggers’) disponiveis
em geofisica, muitos dos quais foram desenvolvidos especialmente para estudos de
inducdo eletromagnética. Para determinar a taxa na qual uma série temporal sera
amostrada, precisamos entender principios associados a processos de amostragem.
De acordo com Otnes and Enochson (1972), o teorema da amostragem diz que se
uma série € amostrada em intervalos At, a série digital descreve adequadamente
sinais com periodos maiores do que 2 At (que é conhecido como periodo de Nyquist,
Tny) enquanto que periodos menores do que 2 At sdo sub-amostrados, e geram um
sinal artificial de baixa freqtiéncia na série temporal. Distor¢cdes das séries temporais
resultantes de sub-amostragem sao conhecidas como “alias”. Um exemplo simples
de “alias” € mostrado na figura 4.5, em que um sinal senoidal é amostrado em
intervalos temporais regulares maiores do que a metade do periodo do sinal original.
Pelo fato da amostragem ser muito espacada, o sinal original ndo pode ser
reconstituido a partir dos dados. Ao invés disso, o sinal reconstruido tem um
comprimento de onda maior do que o sinal original. Se To € 0 menor periodo

avaliado de interesse, e At é a taxa de amostragem, é preciso que At<T,/2. Na

pratica, At <T,/4 é utilizado.

Figura 4.5 — Exemplo de alias no dominio do tempo. O intervalo de amostragem ( At ) é maior do que
metade do periodo (T) do sinal original (linha sélida). Portanto ndo podemos recuperar o sinal original
apos a digitalizagdo, mas ao invés disso inferir um sinal (linha pontilhada) com um periodo mais longo
(Tny) dos dados digitais (pontos discretos). (Simpson and Bahr, 2005).
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Para verificar se um conversor analégico-digital (A/D) de 16-bits ou 24-bits é
necessario, é preciso considerar a resolu¢cdo da amostragem. Para um conversor
A/D de 16-bits, a taxa da maior amplitude que o sistema pode operar com a menor
variacdo que ele pode resolver é 2'° = 65 536. Para o caso de um sistema MT de
longo periodo, as maiores variagbes magnéticas sdo criadas por tempestades
magnéticas, variam na faixa de 500 nT. O amplificador para um magnetémetro
fluxgate deve ser desenvolvido de maneira que 65 536 seja identificado com 1000
nT, de modo que a menor variacdo (least count) magnética que um sistema de
aquisicdo com conversor A/D de 16-bit possa resolver € 1000 nT/65 536 = 15.2588
pT (picotesla). Se o nivel de ruido do fluxgate é significativamente menor do que 15
pT, entdo um conversor A/D de 24-bit sera util para deslocar o limite da resolucao
para variacbes magnéticas de menor intensidade. Sendo, o0 aumento da
sensitividade do sistema para sinais naturais serd mascarado pelo ruido proveniente
do magnetdmetro fluxgate.

Para determinar a resolugdo da amostragem, consideramos apenas variagoes
no campo magnético. Para isso assumimos que compensamos O campo
geomagnético principal da Terra (da ordem de 50 000 nT) antes da amplificacao.
Essa compensacdo é feita estabelecendo uma voltagem estavel — equivalente a
voltagem devido ao campo geomagnético principal agindo no sensor — por um
circuito de resposta, e subtraindo essa voltagem da resposta do sensor antes da
amplificacdo. Com o uso de conversores A/D de 24 bits o campo geomagnético
pode ser armazenado ao invés de compensado. Nesse caso, identificamos 100 000
nT com 2%, e a menor variacdo medida pelo sensor serd de 6 pT. Em estudos
marinhos (MMT), o registro das componentes do campo principal pode ser utilizado
para verificar a orientacdo dos sensores no fundo mar.

Finalmente, precisamos considerar que tipo de meio sera utilizada para
armazenar os dados digitais e que capacidade ele deve ter. Desde que
determinamos a taxa de amostragem, a capacidade de armazenagem necessaria
dependeréa da duracdo da medigdo proposta. Por exemplo, se Tp = 8s, At = 2s
(assumindo um armazenador com conversor A/D de 16-bits) e T, = 20 dias (1 728
000 s), uma série temporal com 5 canais consistira de 5 x T/ At = 4 320 000 pontos

de dados, que necessitam de 8.64 Mbytes de memoaria.
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O planejamento ideal para um levantamento depende do alvo. Em geral, alvos
rasos vao requerer espacamentos mais densos do que alvos mais profundos. No
entanto, heterogeneidades rasas podem distorcer o modo como estruturas
profundas séo imageadas. “Alias espacial” € o termo utilizado para descrever a sub-
amostragem no dominio do espaco e se caracteriza de maneira anadloga ao alias
temporal previamente citado. O deslocamento estatico (“static shift”) € uma

manifestagdo comum do alias espacial.

4.2 O Conceito de Deslocamento Estatico

Descontinuidades condutivas causam distor¢cées locais de amplitudes dos
campos elétricos como resultado da conservacdo de carga elétrica, causando
magnitudes de impedancia que podem ser maiores ou menores por um fator de

escala real. Cargas elétricas foram originalmente desprezadas na derivacdo da

equac&o da difusdo (secéo 3.3) porque assumimos que V-E =0. Nos casos onde as
correntes percorrem paralelamente uma descontinuidade (a situagéo foi previamente
descrita na equacdo 3.11 e em mais detalhes na secdo 3.6) as cargas se
concentram ao longo da descontinuidade. O deslocamento resultante nas curvas de
resistividade aparente €& conhecido como estatico porque, diferentemente da
inducdo, a conservacdo de carga ndo € um processo dependente do tempo. A
dependéncia temporal natural do deslocamento estatico significa que ndo ha
impedancia de fase associada com o fendmeno. De fato, a presenca do
deslocamento estatico € mais facilmente identificada em dados medidos nos quais
as resistividades aparentes estdo deslocadas umas das outras, mas as fases estao
juntas. Como resultado, as curvas de resistividade aparente sdo deslocadas por um
fator constante. O deslocamento estatico pode ser causado por qualquer contraste
de condutividade multidimensional que tenha profundidade e dimensdes menores do
que a verdadeira profundidade de penetracdo dos campos eletromagnéticos
(anomalia local). Deslocamentos estaticos sdo geralmente mais importantes em
ambientes resistivos, onde heterogeneidades condutivas de pequena escala

produzem perturbacdes mais significativas nas componentes do campo elétrico.
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Respostas ndo-indutivas também sdo comumente atribuidas a efeitos galvanicos.
Alguns tipos de efeitos galvanicos que aparecem em ambientes geoelétricos
complexos também afetam a fase da impedéancia, causando uma mistura de dados

polarizados. O deslocamento estatico € um subtipo desses tipos de efeitos

galvanicos.
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5 PROCESSAMENTO DOS DADOS MT

Os dados utilizados nessa monografia foram processados pela WesternGeco
e entregues no formato EDI (Electrical Data Interchange), que é uma extensao
utilizada para dados eletromagnéticos. Esse tipo de arquivo armazena informacdes
sobre resistividade aparente e fase, o procedimento para obtencdo desses valores
sera descrito nesse capitulo apenas como parte do objetivo da monografia.

A série digital coletada durante uma campanha MT pode facilmente chegar ao
tamanho total de alguns Gigabytes, porém o dado que vamos interpretar a partir de
técnicas de modelagem numérica consiste tipicamente de algumas centenas de
nameros por estacdo, que representam as funcdes de transferéncia dependentes da
frequéncia. Essa reducdo € conhecida como “processamento de dados”. Uma série
temporal pode conter informacdes simultaneas sobre muitos periodos e, portanto,
sobre muitas profundidades de penetracdo, e o primeiro passo no processamento de
dados envolve uma transformada de Fourier do dominio do tempo para o dominio da
frequéncia. Basicamente, a reducdo do dado é entdo alcancada empilhando
(“stacking”) dados em uma banda espectral particular no dominio da freqiiéncia:
ambas as frequiéncias vizinhas do mesmo segmento (janela) de uma série temporal
e frequéncias similares de janelas de séries temporais seqlenciais podem ser
empilhadas.

A Terra é considerada como um sistema linear que responde a um processo
de entrada (ex.: campo magnético variando no tempo) através de um processo de
saida previsivel (ex.: campo elétrico variando no tempo). A funcdo de transferéncia
a razdo desses processos, e pelo fato do sistema ser linear, a funcdo de
transferéncia ndo depende da amplitude do processo de entrada. A estimativa das
funcBes de transferéncia pode ser dificultada pela presenca de ruido. Se o ruido é
baixo, ou se o ruido tem uma distribuicdo Gaussiana, entdo uma estimativa por
minimos quadrados é suficiente. Por outro lado, a ocorréncia de pontos fora da
distribuicdo normal (“outliers”) obriga a aplicacdo de uma técnica de processamento
robusto. A maioria das técnicas de processamento robusto opera de maneira
iterativa, e usa alguma medida como ponto de partida de uma contribui¢do individual
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da média para diminuir a ponderacdo (down-weight) de pontos fora da distribuicdo

normal na proxima iteracao.

5.1 Estimativa do Tensor Impedancia

A técnica dos minimos quadrados e 0 processamento robusto sdo exemplos
de métodos estatisticos de processamento de dados comumente utilizadas para
estimar o tensor impedancia tentando remover o ruido dos dados MT.

A expansao linear da equacéao (3.34), resulta em:

E,(0) = Z (0)H (@) +Z,,(0)H (o) (5.1a)

E, (0)=Z,(0)H, (0)+Z,(0)H, (0) (5.1b)

A técnica dos minimos quadrados assume que o erro tem distribuicdo

Gaussiana e consiste em isolar as componentes de Z usando estimativas da

densidade espectral de poténcia cruzada. Poténcias cruzadas para uma frequéncia
discreta podem ser geradas no dominio da frequéncia multiplicando as equacdes
(5.1) pelos complexos conjugados dos espectros elétricos e magnéticos:

(B (@)E(0)) = Z, (0)(H, (0)E(0)) + Z,,, (@)(H, (0)E,} () (5.2a)
(B (0)E} (@) = Z, (0)(H, (0)E, (0)) + Z,, (2)(H,, (0)E,, (@)} (5.2b)
(B (@)H}(0)) = Z (0)(H  (0)H,(0)) + Z, (0)(H , (@)H () (5.2¢)
(E.(@)H}(0)) = Z, (@)(H, (@)H} () + Z,, (@)(H, (0)H} (2)) (5.2d)
(E,(@)E;(0)) = Z,(0)(H, (0)E, (@) + Z,, (0)(H , (@) E; () (5.2€)
(E,(@)E;(0)) = Z,,(0)(H,(0)E} (@)) + Z,, (@){H, (0)E, (@)) (5.2f)
(E,(@)H(0)) = Z,,(0)(H,(@)H () + Z,, (0)(H,, (0)H, () (5.20)

(E,(@)H,(@)) = Z,,(0)(H,(@)H, (@) + Z,,(@)(H  (@)H ()) (5.2h)



A maior parte dessas equagbes (equacao (5.2a), por exemplo) contém auto
poténcias. Se alguma componente for coerente com ele mesmo, qualquer ruido
presente naquele componente sera amplificado na auto poténcia, fazendo com que

Z; apresente bias (desvio do que seria o valor em um campo natural sem ruido).

Uma solucéo para este tipo de problema é a referéncia remota.

O método da referéncia remota (Goubau et al, 1979; Gamble et al, 1979;
Clarke et al, 1983) consiste em organizar sensores adicionais (geralmente
magnéticos) em um local afastado do local medido pelo perfil para medir
simultaneamente o conjunto de dados em sensores distintos, com a finalidade de
corrigir erros tendenciosos devido a ruidos localizados. Enquanto que a parte néao
contaminada (natural) do campo induzido tende a ser coerente em uma escala
espacial de alguns quildbmetros, o ruido é geralmente aleatdrio e incoerente.
Portanto, medindo componentes eletromagnéticos selecionados no perfil e nos
sensores remotos, o0 efeito de bias gerado pela presenca do ruido que é
incorrelacionavel entre as esta¢des pode ser removido.

Sensores de referéncia remota magnética sdo melhores do que os elétricos
porque campos magnéticos horizontais exibem melhor homogeneidade do que os
elétricos nas vizinhangas de heterogeneidades laterais, sdo menos suscetiveis a
serem polarizados e sdo geralmente menos contaminados pelo ruido do que os
campos elétricos.

Adotando subscritos ‘r’ para representar 0s campos magnéticos de referéncia

remota, as equacoes (5.2) podem ser resolvidas para Z, , resultando em:

ij?

Z, =
DET

L (N0 (N (%)

Y DET

L (BRI ) - (BY )Y,
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r

Z., = , 5.3
W DET (5-3)

(B )X, ) - (EX X% )

~—~

onde, DET = (XX, }(YY,") - (XY, )(¥X;)

Um quesito fundamental para a estimativa por minimos quadrados € a
premissa de que os erros seguem uma distribuicdo Gaussiana, Ebgert and Booker
(1986) mostraram que desvios de uma distribuicdo de erros Gaussiana (distribuicao
Laplaciana) ocorrem devido a magnitudes dos erros e sdo proporcionais a poténcia
do sinal e a falhas episédicas na premissa da fonte de campo uniforme
(particularmente durante tempestades magnéticas). Outra técnica para eliminar o
bias dos dados, geralmente chamados de outliers (pontos fora da distribuicdo
normal), que ndo sdo representativos do dado como um todo, é conhecida como
técnica do processamento robusto (Ebgert and Booker, 1986). A estimativa robusta
se caracteriza por ser uma técnica similar & dos minimos quadrados, no entanto

utiliza ponderacdes para valores que se apresentam fora da distribuicdo Gaussiana:
Z\Ni r’ (5.4)

As ponderacGes, w,, sdo inversamente proporcionais a variancia (]/af) do
issimo dado da meédia e r, € o residuo, atribuindo maiores ponderagfes a dados mais

proximos da meédia e menores ponderacfes para pontos mais distantes. A
distribuicéo residual é Gaussiana no centro, mas é truncada e, portanto, tem caudas
espessas (Laplaciana). O processamento robusto pode ajudar a discriminar
heterogeneidades que séo fontes de campos de escala espacial pequenas.

Por exemplo, adicionando o ruido & equacéo (5.1a), a impedancia € estimada
pela minimizagéo ponderada da soma dos quadrados residuais. Para a componente
x do campo elétrico tem-se:

2

2N
S w|E, +(ZyHy +ZyH, )| >0 (5.5)
i=1
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6 O METODO MAGNETOTELURICO MARINHO (MMT)

O método magnetotelarico marinho (MMT) consiste na aplicagcdo do método
MT para a exploracdo de bacias sedimentares oceanicas (off-shore). Desde sua
utilizacdo a uma profundidade de lamina d’agua de 20 m (Hoehn and Warner, 1960),
alguns pesquisadores como Hoversten et al (1998 e 2000) e Key et al (2006)
mostraram a eficiéncia do método para estudos na regido do sub-sal, no Golfo do
México. Mais recentemente, de Lugdo et al (2008) e Pinto (2009) também
mostraram a utilidade deste para estudos na regido pré-sal da bacia de Santos.

O MMT utiliza frequiéncias que variam de 10-® Hz a 1 Hz aproximadamente.
Esses valores pequenos sao necessarios para permitir que os campos EM possam
“sobreviver” a atenuacdo imposta pela dgua do mar condutiva, a utilizacdo dessas
freqUuéncias ndo afeta a funcionalidade do método, pois ndo estamos interessados
em imagear a subsuperficie rasa. Juntamente com a faixa de frequéncias utilizada
pelo método MMT, alguns procedimentos sdo adotados visando uma melhora no
desempenho de medicdo: o uso de sensores acoplados, bobinas de inducdo para o
campo magnético e amplificadores (desenvolvidos para aplicagdes marinhas de
fonte controlada) para o campo elétrico (Constable et al, 1998). O ruido gerado pelo
movimento da agua representa um problema somente no registro do campo
magnético em aguas rasas porém, estes podem ser substituidos por registros em
terra (Gamble et al, 1979).

Quando se trata do método MMT, o plano de incidéncia da energia EM, nédo é
mais da superficie terrestre e sim, o fundo oceénico. A mudanca no plano de
incidéncia gera pequenas alteracdes nas condicdes de contorno, que devem ser
obedecidas pelos campos elétricos e magnéticos nesta interface. No caso do MT on-
shore (em terra), a condicdo de contorno na interface requer que a componente

vertical da corrente seja nula, ou seja, j, =0. Como consequéncia, 0 campo elétrico

vertical deve ser identicamente EZ =0, fazendo com que a quantidade VxH =]

nao possua componente na diregcéo z, ou seja:

@ i), =2 AX:JZ:o (6.1)
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Para a indugdo em estruturas bidimensionais, a direcdo X representa a

direcdo em que as propriedades do meio, assim como 0S campos permanecem

constantes (strike). Logo, nessa direcdo, ndo ha variacdo das propriedades (ai —
X

0) e a derivada em relagdo a x de H, se anula. Evidentemente H, se torna

y

constante sob tais condicdes. Para o método MT marinho J, #0 sendo esta
componente uma informacéo importante e, devido a sua existéncia, H, pode ser

funcdo da variavel x. Um tratamento bem elaborado sob o efeito da agua do mar
pode ser visto em Hoversten et al (1998), onde modelos sdo obtidos e comparados
com e sem a presenca da camada de agua do mar. Key (2003), mostra também
outro efeito importante, a influéncia da batimetria nos campos elétrico e magnético.
A forma do fundo marinho pode ter efeitos distorsivos significantes nos campos
observados, mesmo se a topografia local (onde a estacdo realiza a medida) for
plana. Em seu trabalho, ele mostra o comportamento de uma topografia que
aumenta suavemente 1 km na altura em cerca de 20 km de extensdo e que

apresenta um gradiente maximo de 5°.
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7 CONTEXTO GEOLOGICO E AQUISICAO DE DADOS MMT

7.1 A Margem Continental

Tanto a génese quanto a evolugdo das bacias marginais brasileiras estédo
ligadas a um evento comum: o rompimento do paleocontinente Gondwana e o
posterior afastamento dos continentes Sul-Americano e Africano. A ruptura do
Gondwana ocorreu por volta de 140 milhdes de anos (Ma) atras, na transicao entre
0s periodos Jurassico Superior-Cretaceo Inferior e este processo veio a dar origem,
alguns milhdes de anos apds, ao Oceano Atlantico Sul (Chang et al, 2008).

Apéds a ruptura do paleocontinente, em meio a fase de deriva continental, os
eixos de rotacdo do Brasil e da Africa assumiram movimentos bastante irregulares
(Figura 7.1) devido as tensdes atuantes no cenario, mostrando a resisténcia que era
imposta pelas massas a separagdo (Souza, 2006). Devido a complexidade das
tensbes presentes nas interfaces entre as placas, os movimentos relativos devem
ser separados de acordo com sua natureza divergente, transversal ou

transformante, para que possam ser compreendidos com maior clareza.

“Late Aptian” “Early Campanian’

SN W

Figura 7.1 - Reconstrugdo das placas tectdnicas do Atlantico Sul, durante o Cretaceo, mostrando
movimentos relativos das bacias continentais e oceanicas ao longo da costa do Brasil e oeste da
Africa. FONTE: www.acd.ufrj.br (Projeto Multimin).

hY

As bacias pertencentes a margem equatorial (segmento transformante) se
estendem desde a Bacia da Foz do Amazonas até a Bacia Potiguar. J& as bacias

gue pertencem ao segmento transversal, localizada na margem nordeste, sdo as de
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Pernambuco-Paraiba, Sergipe-Alagoas e a de Jacuipe. Por fim, as bacias que
compdem a margem sul e sudeste, sdo as demais, desde Camamu até Pelotas
(Figura 7.2). Neste trabalho serdo abordados os conceitos referentes a dinamica das
bacias presentes no segmento divergente, em particular a Bacia de Santos, por ser
a regido de estudo desta monografia.

Segundo Bizzi et al (2003), o modelo evolutivo da margem continental
divergente pode ser explicado por meio de 5 fases principais, distintas em relagéo
aos padrdes de tectonismo e sedimentag&o.
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BACIAS SEDIMENTARES BRASILEIRAS

Figura 7.2 — Mapa de localizacdo das bacias sedimentares brasileiras (Bizzi et al, 2003).

A primeira fase, pré-rifte, € caracterizada por uma elevagdo crustal, com o
soerguimento de um anticlinal no intervalo entre os periodos Permiano e Jurassico
(Popp, 1998). Esse processo serviu como fonte de sedimentos para outras regides
adjacentes a zona de rifteamento. Posteriormente, j& no fim do Jurassico, um
afinamento litosférico produziu uma depressédo que se estendia da Bahia ao Ceara e
gue foi preenchida por sedimentos. A segunda fase, fase rifte ou ainda, rifte valley,
se iniciou tado logo ocorreu o aumento do estiramento litosférico. Consequentemente,
as falhas normais sintéticas e antitéticas originaram os grabens e anti-grabens que

possuem orientacdo NE-SW. A continuidade do processo acarretou no rompimento
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da faixa soerguida. Esta ruptura comecou pelo sul originando fossas tectbnicas em
forma de riftes valleys. Sedimentos do tipo lacustre e deltaico preencheram os
espacos deixados pelas estruturas. A separacdo das placas tectdnicas
(consequéncia do rifteamento) esta relacionada aos intensos derrames vulcanicos
ocorridos na época (cerca de 130 Ma), intercalados inclusive, com o proéprio
processo de sedimentacdo. Na Bacia de Santos, esse derrame foi do tipo baséltico
representado pela formacao Guaratiba (Souza, 2006).

A proxima etapa foi marcada pelas primeiras transgressfes marinhas que
adentraram pela Bacia de Pelotas e atingiram a Bacia de Sergipe-Alagoas na
margem nordeste (Asmus and Ponte, 1973). A entrada e a circulagdo da agua eram
restritas pois as fossas “recém-abertas” pelo rifte eram estreitas o que propiciou,
juntamente com o clima da época, o tectonismo ameno e um episodio de vulcanismo
andmalo a deposicdo de sequéncias evaporiticas de idade aptiana. H4 também, a
presenca de camadas de halita e anidrita da formagé&o Ariri assim como folhelhos de
origem marinha. Guardado et al. (1989) e Castro and Holz (2005) mencionaram a
influéncia da acumulagdo e movimentacdo do sal na formagdo de estruturas
(halocinéticas) importantes na dindmica dos reservatorios de hidrocarbonetos. Esse
estilo tectono-sedimentar acabou por definir estruturas gigantescas como 0S
didpiros, formados em &guas profundas e que chegam a atingir varios quildmetros
de altura (Figura 7.3).

0
i y -
v ] SEQIMENTOS TERCIARIOS -~
Q‘ [ COMES VULCANICOS '-:' ',h_ _____
. a INTRUSOES DE ROCHAS ALCALIHAS -
= e WADD ESTRATIGRARCO DO ALBAND

L CANYOHE

Figura 7.3 - Mapa da regido de Cabo Frio mostrando a extensa provincia de diapiros de sal (Bizzi et
al, 2003).
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A esta altura o afastamento entre os continentes ja era de alguns quilébmetros
e a entrada de agua propiciou a formacado de um novo mar. A sedimentagédo sofreu
mudancas, nos ambientes houve a deposicdo predominante de sequéncias
carbonéticas desde o Cretaceo Médio (Albiano) até o inicio do Cretaceo Superior
(Santoniano). Com o rifteamento ocorreu uma lenta subsidéncia da plataforma
carbonatica gerando uma leve discordancia angular para leste. Novas deposi¢des
ocorreram: lentes de arenitos se depositaram sobre as rochas carbonaticas. Essas
condi¢Bes culminaram com a formacgéo de um espesso pacote sedimentar. Na Bacia
de Santos, este aporte € representado pelas formacdes Itajai-Acu, Florianodpolis,
Guaruja e Itanhaém (Figura 7.4). Os conglomerados estdo representados pela
formacéo Santos, presente na porcao oeste da bacia junto aos arenitos de ambiente

marinho raso (formacgao Juréia).
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Figura 7.4 - Carta estratigrafica da Bacia de Santos (modificado de Pereira and Feijo, 1994).




Por fim, na transi¢édo entre o Cretaceo e o Terciario, 0 mar avangou bastante
e variacdes bruscas no nivel provocaram um enorme fluxo do sal e falhas listricas. O
soerguimento da Serra do Mar e da Mantiqueira resultou na progradagdo de
sedimentos siliciclasticos que vieram a acumular, o que formou uma cunha e
possibilitou a regressdo do mar. Simultaneamente ocorreram episédios de
tectonismo (reativados por falhas de origem mais antiga) e magmatismo. Os
sedimentos desse periodo estdo representados, na bacia de Santos, pelas
formacdes Iguapé e Sepetiba seguido pela formacdo Marambaia. A Figura 7.5
apresenta uma se¢do geoldgica esquematica com as formacdes caracteristicas de

cada fase da evolucdo da Bacia de Santos.
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Figura 7.5 - Secdo geoldgica da Bacia de Santos mostrando as formagdes e a alocagdo de alguns
pocos na regido. FONTE: www.anp.gov.br (42 Rod. de Lic., 2002).

Todos os processos e fases referentes a evolucdo da margem continental
divergente, mencionados até o momento, podem ser melhor visualizados na figura
7.6.
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Figura 7.6 - Modelo geodinamico apresentado para a evolu¢do das bacias da margem continental
brasileira (Bizzi et al, 2003).

7.1.1 A Bacia de Santos

A Bacia de Santos € uma bacia, exclusivamente maritima (offshore), que faz
parte de um litoral aproximadamente concavo de cerca de 1.200 km de extensao.
Localiza-se no litoral sudeste do territério brasileiro, abrange os litorais dos estados
do Rio de Janeiro, Sao Paulo, Parana e Santa Catarina e entre os paralelos -23° e -
28° e o0s meridianos -41° e -49° .(Figura 7.2), e possui uma area aproximada de
350.000 km?, dos quais cerca de 200.000 km?, englobam regiées com lamina d’agua
de até 400 m, enquanto que os 150.000 km? restantes, variam de 400 m a 3.000 m
(Bizzi et al, 2003).

A bacia possui como estruturas limitrofes o Alto de Cabo Frio (limite norte), a
Bacia de Pelotas, em Floriandpolis (limite sul), e o Platd de Sdo Paulo, na direcdo
offshore (sudeste), jA em aguas profundas (aproximadamente 3.500 m). Ha 112
pocos exploratdrios na bacia e, ainda, 6 campos de 6leo e gas que atingem uma
producdo didria de cerca de 9.700 boe (barris de Oleo equivalentes) dos quais,
somente o campo de Merluza, é responsavel por 7.000 boe diarios (ANP 2008 —
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www.anp.gov.br). A Figura 7.7 apresenta alguns blocos de exploracao situados na
Bacia de Santos. Os perfis MMT realizados, situam-se no bloco BS-400 (campos de
Oleo e gas de Mexilh&o), localizado a cerca de 170 km da costa do estado do Rio de

Janeiro.

Figura 7.7 - Mapa da Bacia de Santos subdividida em blocos exploratérios. FONTE: www.anp.gov.br
(3% Rod. de Lic., 2001).

A halocinese possui um papel destacado na formagédo das estruturas que
compdem a Bacia de Santos. Essas estruturas séo importantes nas acumulagdes de
Oleo pois, além de influenciarem na migracdo, podem servir de trapas estratigraficas
para os reservatérios de hidrocarbonetos. Assim como suas congéneres (Espirito
Santo, Campos e Pelotas), a Bacia de Santos possui sedimentagdo que se
desenvolveu em condic¢des iniciais flavio-lacustres, posteriormente migrou para o
estagio evaporitico e se estabeleceu como margem passiva. A espessura do pacote
sedimentar da bacia pode superar 10 km nos principais depocentros (Chang et al,
2008).

Sédo identificados dois possiveis sistemas petroliferos que possuem como
rochas geradoras a porcao superior da Formacao Guaratiba e a porcao inferior da
Formacéo Itajai-Agu. Os reservatorios da bacia de Santos sé@o representados por
uma grande variedade de rochas: desde os arenitos de plataforma da Formagéao

Jureia e turbiditicos da Formacgdo Itajai-Acu (datados do Cretaceo) até os
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carbonatos da Formacgédo Guaruja (Eoalbiano). A migracéo do petréleo ocorre devido
as falhas listricas associadas a tectbnica salifera, superficies de discordancia e
paredes dos domos salinos. As trapas, rochas capeadoras, sao do tipo estrutural e
misto e sdo representadas por calcilutitos intercalados aos calcarenitos e pelitos da
Formacdo Intanhaém. Considerando os reservatorios siliciclasticos, as rochas
selantes sdo representadas por pelitos intercalados aos arenitos das formacgdes
Itajai-Acu, Santos, Jureia e Marambaia. As trapas ligadas aos processos de
halocinese ocorreram devido ao grande volume da sequéncia evaporitica depositada
no Aptiano e como resultado da tectdnica do sal.

7.2 Equipamento Utilizado

O equipamento utilizado no levantamento é uma adaptacdo do L-CHEAPO,
desenvolvido pelo Scripps Institution of Oceanography, e € apropriado para
aquisicbes marinhas. O receptor possui alguns componentes especificos, como 0s
eletrodos nao-polarizaveis do tipo prata-cloreto de prata (Ag-AgCl) que consistem
em um recipiente poroso que contém metal Ag em contato com o sal AgCl.
Adicionalmente, sdo utilizados pré-amplificadores, desenvolvidos para aplicacbes
marinhas com fonte controlada (MCSEM) (Webb, 1985), com o intuito de fornecer
diferentes valores de ganho para auxiliar na verificacdo dos canais elétricos. Os
componentes magnéticos sdo bobinas de inducdo do tipo BF-M (BF-M
magnetometer induction coil), produzidas pela EMI. Na faixa de frequéncia utilizada
pelo MMT, as bobinas de inducé&o apresentam uma resposta em frequéncia melhor
do que os sensores fluxgate, por esta razdo sao mais apropriadas (Simpson and
Bahr, 2005) para situa¢gées marinhas.

Os campos elétricos sdo registrados por meio dos eletrodos dispostos em
cruz, com dois dipolos elétricos com cabos de 10 m cada, em dire¢ces ortogonais (X
e y). O campo magnético é gravado através das bobinas de inducdo em trés
direcbes (x, y z): duas horizontais e uma vertical. O equipamento também é

composto por uma ancora de concreto com cerca de 60 kg, que é utlizada na
submersao dos receptores, e uma camara de gas para a flutuacdo subsequiente do
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aparelho (figura 7.8). O sistema de aquisicdo ou “data logger” registra as séries
temporais dos campos elétricos e magnéticos com uma resolugdo de 24 bits. O
equipamento possui ainda um moédulo de armazenamento onde sdo gravados 0s
dados obtidos pelo sistema de aquisicdo. No total, o equipamento pesa cerca de 136
kg e possui uma capacidade de armazenamento que pode variar de 1-2 GB e pode
operar numa profundidade maxima de 4000 m.

Acquisition a’ﬁ.

Figura 7.8 — llustracdo dos receptores MMT utilizados no levantamento, a esquerda. A direita, ao
topo, o aparelho sendo langado ao mar e abaixo sendo utilizado simultaneamente nas sondagens.
(Cortesia WesternGeco Servigos de Sismica Ltda)

7.3 Aquisi¢éo dos Dados MMT

A campanha de aquisicdo de dados foi realizada no segundo semestre de
2007 pela empresa WesternGeco Servicos de Sismica Ltda. No total, foram
realizadas 96 estacdes divididas em trés perfis MMT contendo cerca de 270 km de
extensdo, a orientagdo desses perfis segue a linha sismica 248-010 (figura 8.2),
adquirida em 1992 pela Teledyne. A Bacia de Santos exibe orientagao estrutural
preferencial NE-SW observada por Fontes et al (2009) como € mostrada em um
mapa de anomalia magnética (figura 7.9). A linha central contém 58 estacdes com
um comprimento de 160 km e as outras duas linhas laterais, ambas com 55 km,
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contém as outras 38 estagbes como mostra a Figura 7.10. Os dados foram obtidos

sob uma lamina d’agua de 50 m até uma profundidade méxima de cerca de 1500 m.

Figura 7.9 — Mapa de anomalia magnética da bacia de Santos exibindo os 3 perfis MMT P01, P02 e
P03 (Fontes et al, 2009).

Neste trabalho foram utilizadas 18 estacdes presentes no perfil sudoeste
(linha P-01) cuja separacéo foi de 3 km, exceto na ultima estacdo em que a distancia
em relacdo a anterior foi de 6 km. As estacdes se foram dispostas entre laminas
d’agua de 96 a 216 m. As estacdes do perfil P-01 sédo paralelas as estacdes L24 14
a L24_40 do perfil P-02
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Figura 7.10 - Mapa batimétrico com os trés perfis MMT realizados na Bacia de Santos, as estagdes

remotas estao assinaladas em vermelho.

A aquisicdo de dados foi gerenciada pela empresa WesternGeco
Electromagnetics como parte de um projeto multi-institucional, envolvendo o
Observatorio Nacional e a Petrobras, pertencente & Rede Temética de Geofisica
Aplicada. Os dados foram obtidos numa faixa de freqiiéncia de 10-* Hz a 10 Hz.

Foram utilizadas duas estacdes que serviram como referéncia remota para os
campos magnéticos, uma em aguas rasas, cerca de 100 m, e outra em aguas com
profundidade aproximada de 500 m (estacdo L24-47). Os dados de observatorios
magnéticos de dominio publico poderiam facilmente ter sido utilizados para auxiliar
na direcionalidade do campo ao invés das estagfes remotas, uma vez que as
estacdes foram dispostas sem nenhuma orientacdo e a andlise direcional foi feita
pela coeréncia.

Os receptores séo preparados para registrar os dados dos campos elétricos e
magnéticos (séries temporais) a uma taxa de amostragem de 62,5 Hz.
Posteriormente sdo aplicados niveis de decimacgédo, o que resultou numa frequéncia
final de cerca de 0,06 Hz.
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8 INVERSAO DE DADOS MAGNETOTELURICOS MARINHOS

8.1 Teoria da inversao

A inversdao de dados eletromagnéticos € um problema mal-condicionado
porque pequenas variagdes nos dados observados levam a grandes variagdes nos
parametros calculados, o que torna o algoritmo de inversdo instavel. A maneira
convencional de resolver problemas mal-postos, de acordo com a teoria da
regularizagdo (Tikhnov and Arsenin, 1977; Zhdanov, 2002), é baseada na
minimizag&o da funcdo paramétrica de Tikhonov. A fungéo paramétrica de Tikhonov
consiste de dois termos: um funcional do ajuste e um funcional estabilizador. O
funcional do ajuste é responsavel por ajustar os dados observados e os dados
sintéticos preditos pelo modelo. O funcional estabilizante incorpora informagdes
sobre as propriedades basicas do modelo usado na inverséo, informacdes a priori
(Portiaguine and Zhdanov, 2002). Vérios algoritmos de inversdo eletromagnética
nao-linear que podem lidar com o mal-condicionamento foram reportados na
literatura baseados principalmente no método dos minimos quadrados amortecidos
(damped least-squares), que é conhecido como o método de Marquadt Levenberg
(Trip et al, 1984, Vozoff and Jupp, 1975; Smith and Vozoff, 1984; Pelton et al, 1978).
A fim de resolver o problema de instabilidade numérica do problema inverso,o
codigo de Rodi and Mackie (2001) - aplicado nessa monografia - usa a modificacado
do método de Gauss-Newton de Marquadt Levenberg que imp&e uma suavizacao
nos dados MT. A inverséo utilizando tal método produz um modelo simplificado que
€ uma representacao razoavel da subsuperficie e que a0 mesmo tempo garante a
estabilidade da inversdo e mais importante, produz um modelo baseado nas
caracteristicas que o usuario escolheu e ndo em um palpite inicial (Tsourlos et al,
1998).

No software Winglink de Rodi and Mackie (2001) usado para inversao 2D,

através da técnica dos gradientes conjugados nao lineares, o objetivo do funcional a

ser minimizado na iteragdo é dado por:

=0, +7- D

Essa é a combinacao linear da funcéo x>
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2

d- f(m)

o]
(o2

sendo: d = vetor de dados, f(m) = solucao direta do modelo m, ¢ = erro do dado.

E o termo da regularizagdo de Tikhonov que é representado tanto por um
operador de primeira quanto de segunda ordem D, calculando a diferenca entre
elementos adjacentes do grid na direcdo vertical e horizontal, isto é, o operador da
rugosidade (roughness) D age na diferenca entre o modelo atual e um modelo

opcional a priori Mapr.

D, :HD(m—mapr/ 01‘

O termo de regularizacdo tem um efeito suavizador no resultado da inverséo.
O resultado da inversao 2D depende do valor de um parametro t, que controla o

compromisso entre o dado ajustado e a rugosidade do modelo.

8.2 Modelagem Direta

O processo de inversdo teve inicio com a inspecdo das curvas de
resistividade aparente e fase. Os dados apresentaram grande quantidade de ruido
(Figura 8.1), segundo Friedrich et al (1998) o movimento da agua gerado por
distrbios atmosféricos em laminas rasas (cerca de 200 m) leva a ocorréncia de
microssismos com periodos de 10 s que perturbam os dados.
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Figura 8.1 - Estacdo L24W_72, curvas de resistividade aparente e fase mostradas em segundos. Os
dados em cor vermelha simbolizam o modo TE e a cor azul representa o modo TM.

A construcéo do modelo direto (Forward Model) foi elaborada com o intuito de
auxiliar nas dificultadas encontradas no método sismico, imprecisdo na demarcacao
do embasamento, e exibidas na figura 8.2, que é uma sec¢éo sismica do perfil MMT
P02. Portanto, o modelo inicial € um meio-espago com resistividade de 100 Qm (fig.
8.2), uma vez que esse perfil mostra uma grande quantidade de mdultipas e

dificuldade na definicdo do embasamento.

Figura 8.2 — Secao sismica da Bacia de Santos, na mesma localizagdo do perfil MMT P02. (Cortesia
Petrobras.)
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A presenca da lamina d’agua foi levada em consideracdo pois, embora esteja
acima das estruturas que se deseja investigar, sua influéncia altera
significativamente os dados e evidentemente suas interpretacdes. Admitiu-se que a
resistividade do mar variava entre 0,1 QOm a 0,3 Om (Figura 8.3). Para dois modelos

iniciais, a informac&o a priori do valor de resistividade do mar foi fixada em um deles.

Figura 8.3 — Modelo inicial utilizado para realizar as inversfes. A camada de agua do mar foi adotada
com resistividade variando de 0,1 Om a 0,3 Qm e 0 meio-espago com aproximadamente 100 Qm.

O modelo gerado pelo método da diferencas finitas € constituido de 56 linhas
e 49 colunas (Figura 8.4). Cada célula da malha foi possuiu somente um anico valor
de resistividade e devido as interfaces agua-ar e 4gua-sedimento, foram utilizadas
células com dimensBes menores que aumentavam de forma gradual com a

profundidade.



Figura 8.4 - Modelo inicial gerado pelo método da diferencgas finitas. 56 linhas e 49 colunas.

8.3 Resultados da Inversao de Dados Bi-Dimensionais MMT

Os dados do modo TE e TM (resistividade aparente e fase) foram submetidos
a inversdo 2D regularizada proposta por Rodi and Mackie (2001) na faixa de
freqiiéncias de 10 até 10 Hz. A técnica de inversdo de Rodi and Mackie minimiza a
soma do chi-quadrado medida do ajuste do dado e a norma quadrada Laplaciana da
fungcdo do modelo. O erro maximo admitido para os dados foi de 5%. Ulugergerli and
Candansayer (2002) demonstraram que a acuracia da inversdo 2D MT é afetada
pela qualidade dos dados e pela forma do grid. Eles também estabeleceram que as
dimensbes das células do grid devem ser pequenas quando comparadas ao skin
depth, para que a solugdo numérica obtida seja valida.

O peso relativo atribuido aos dados ajustados e a suavizacdo do modelo
podem ser controladas pelo parAmetro de compromisso, tau pi (t), que controla o
resultado da inversao (Rodi and Mackie, 2001). Em outras palavras, t pode ser visto
como um parametro de sensitividade, que essencialmente controla o valor do RMS
entre o dado e o modelo. Valores elevados de T causam a suaviza¢cdo do modelo ao
preco de um mau ajuste dos dados. Se o RMS mede a qualidade do ajuste e fixar a

resistividade da agua do mar significa impor um vinculo, entdo estamos diante de
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um problema de estabilidade x ajuste. Quando um vinculo é imposto, embora a
solucdo fique mais estavel, o ajuste tende a piorar. Diante disso, o valor de t tem
que ser diferente para as duas situacgdes, visto que na situacdo em que o vinculo
ndo é imposto sera obtido um resultado mais ajustado e instavel.

Para o modelo com o vinculo, o valor 6timo de t foi obtido de uma maneira
iterativa, partindo de um valor inicial de 20 e diminuindo sucessivamente até o valor
de 3, objetivando o melhor ajuste possivel, evitando a instabilidade. Para o modelo
sem o vinculo , 0 mesmo procedimento foi utilizado, partindo do mesmo valor, no
entanto valor 6timo de 1 foi obtido de uma maneira iterativa, partindo de um valor
inicial de 20 e diminuindo sucessivamente até o valor de 7, objetivando o melhor
ajuste possivel. Para valores menores do que esse, o resultado da inversao se torna
instavel e corpos muito resistivos na subsuperficie rasa ndo podem ser explicados
geologicamente.

Foi procurado um modelo que representasse um compromisso entre o ajuste
do dado e a suavizacdo do modelo seguindo os procedimentos de de Groot-Hedlin
and Constable (1990). Os modos TE e TM foram invertidos conjuntamente e o
algoritmo finalmente convergiu para um valor de RMS constante de 3.885 para o
modelo sem vinculo e 5.528 para o modelo com vinculo, ambos apés 90 iteracdes.
Trés fatores podem explicar os altos valores de RMS na inversdo: mé escolha dos
valores de 1, o ruido ndo atenuado no processamento das séries temporais, e a
natureza nao Bi-Dimensional de alguns dados da sondagem, como é o caso das
estruturas halocinéticas.

O modelo final obtido pela inversdo simultdnea dos modos TE e TM é
mostrado na figuras 8.5, para o modelo com o vinculo e no Apéndice B para o
modelo sem o vinculo. A escolha do modelo com o vinculo para a interpretacdo
geofisica foi escolhida pois esta consiste de informacéo a priori, apesar de n&o ter
valores tdo pequenos de RMS quanto o outro modelo, este é mais estavel. A partir
desse ponto os topicos abordados serdo referentes ao modelo com vinculo. O
ajuste dos dados com o modelo obtido pela inversao 2D é mostrado no apéndice A.
Os valores para o0 modo TM sédo exibidos em circulos azuis para os dados
observados e em uma linha continua para os dados calculados. Os valores para o
modo TE sao exibidos em quadrados vermelhos para os dados observados e em

uma linha continua para os dados calculados.
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O ajuste do modelo foi razoavelmente bom, exceto para os dados de fase da
estacdo L24W_59 para o modo TM. Nos periodos mais curtos, os dados né&o
obtiveram bons ajustes, talvez seja pela imposicdo do vinculo, uma vez que 0s
mesmos periodos foram ajustados para o modelo sem vinculo. Wannamaker et al.
(1984a) mostraram que € melhor interpretar apenas o modo TM para dados
coletados aproximadamente normais ao strike geoldgico (Figura 7.9), visto que o
modo TM é sensivel as variagdes laterais de condutividade.
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As pseudosecfes de resistividade e fase (Figuras 8.6 e 8.7) demonstram o
ajuste alcancado pelo modelo. O modo TM € mais susceptivel as variagdes laterais
de resistividade enquanto o modo TE possui uma melhor resolucdo em
profundidade. As caracteristicas mais distintas encontradas nas pseudosecdes sao
as seguintes, (1) os dados de apresentam valores de resistividade baixos
aumentando com o periodo. (2) Para o modo TM s&o observados corpos resistivos a
aproximadamente 1000 m no inicio do perfil e um notéavel corpo condutivo no final do
perfil. (3) Para o modo TE é observado um pequeno corpo resistivo proximo a parte
central do perfil.

App Rho {ohm. m)

Figura 8.6 — Pseudose¢do da inversdao 2D para o modo TM. Os quadrantes representam a
resistividade aparente e fase observadas e calculadas respectivamente.
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Figura 8.7 — Pseudosecdo da inversdo 2D para o modo TE. Os quadrantes representam a
resistividade aparente e fase observadas e calculadas respectivamente.

Foi utilizado um modelo obtido pela integragdo de dados sismicos,
gravimétricos e de poc¢os (Figura 8.8), juntamente com as demais informacdes
supracitadas, para propor o significado geolégico e estrutural do modelo geoelétrico
obtido (figura 8.5). O modelo integrado mostra, entre outras feigdes, a existéncia de
diversos corpos de sal, inclusive um imenso diapiro intrudindo as camadas
sobrejacentes, assim como o embasamento cristalino (representado por granitos e

gnaisses) na por¢cdo NW do perfil.

%QMDA shale
~a

Basement Salt

Cabo Frio Fayy

(Granite and gneiss) (oatic) ,"‘ shale
/

Figura 8.8 — Modelo geoldgico obtido pela interpretacdo conjunta de dados gravimétricos e de
perfilagem de pocos, plotados sobre a se¢éo sismica do perfil. (de Lugéo et al, 2008).
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Como uma maneira de auxiliar na interpretagcdo das estruturas foram,
também, utilizados como base os valores de resistividade para diversos tipos de
rochas e sedimentos (Figura 8.9) afim de estabelecer um padrao de classificagao da
litologia encontrada pela inversdo. De acordo com o modelo 2D obtido e com as
informacdes recolhidas para auxiliar nas interpretacfes, foi possivel chegar a
interpretacdes e conclusbes a respeito da aplicacdo do método magnetoteldrico no

estudo de estruturas marinhas. Ambas séo apresentadas no proximo capitulo.
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Figura 8.9: Valores tipicos de resistividade e condutividade das rochas e sedimentos.
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9 CONCLUSAO

O modelo bi-dimensional de resistividade apresentado (Figura 8.4) é resultado
da inversao de dados, simultdnea dos modos TE e TM, magnetotellrico marinhos da
Bacia de Santos. O resultado da inversao 2D, baseado no procedimento proposto
por Rodi and Mackie (2001) pode ser explicado em termos de um modelo de
estrutura minima, isto é, um modelo que representa um compromisso entre a
suavizacdo do modelo e o ajuste. Os resultados aqui obtidos, embora preliminares,
parecem ser coerentes com as informacgdes e os modelos geoldgicos utilizados.

Partindo do modelo proposto por de Lugao et al (2008), é possivel observar
uma estrutura resistiva proeminente, embasamento geoelétrico, desde a parte
noroeste inferior, ha aproximadamente 1.500 km de profundidade, e pode ser
associada com o embasamento cristalino, referente ao periodo proterozdico. Essa
estrutura foi mapeada e sua posi¢cao sobre o perfil parece se estender por cerca de
42 km, lateralmente, até se tornar mais profundo na regido sudeste atingindo uma
profundidade superior a 10 km. As estruturas que acompanham o embasamento e
se estendem por todo o perfil podem ser relacionadas com deposi¢cdes das idades
albiana e aptiana, relacionados aos carbonatos e a camada de sal respectivamente.
Uma anomalia condutiva subvertical observada na por¢édo sudeste do perfil, proxima
a estacao L2475, pode estar relacionada com uma frente de progradacéo, parecida
com as observadas na secdo sismica (Figura 8.2). O intervalo de resistividade
escolhido foi de 0.1 QOm a 500 Qm. Essa decisao foi tomada em virtude de melhorar
a visualizagdo dos contrastes entre os corpos. Entretanto, unidades com valores de
resistividade elétrica proximos pareceram ser, ainda, corpos de mesma natureza,
como carbonatos e sal.

O modelo 2D obtido pode ser considerado satisfatério, quando comparado
com os dados disponiveis para a execucao dessa monografia, visto que representa
um espaco multidimensional e que o problema da inversdo 2D permanece ndo Unico
para dados reais que necessariamente contém ruidos. No entanto, os resultados
alcancados neste trabalho evidenciam a necessidade de estudos ainda mais
rigorosos e processamentos mais robustos com a finalidade de se obter modelos
cada vez mais precisos e livres de ambigtidades porém, o modelo inicial obtido ja
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demonstra a potencialidade do método quando utilizado com informac¢des advindas
de outros métodos geofisicos e/ou geoldgicos. O método magnetotellrico representa
uma ferramenta valiosa no estudo de bacias sedimentares e a aplicabilidade do
MMT né&o pode ser descartada. Um adensamento das estacdes poderia auxiliar na
identificac&o e interpretacdo da natureza 3D das estruturas salinas. Outra alternativa
se insere na realizagcdo de inversbes conjuntas dos dados sismicos e
eletromagnéticos seguindo a metodologia apresentada por Gallardo and Meju
(2004).
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APENDICE A

CURVAS DE RESISTIVIDADE APARENTE E FASE

Nesta secdo sao apresentadas as curvas de resistividade aparente e fase, em
funcdo do periodo, para as 18 estacdes utilizadas neste trabalho. Os dados
passaram por uma etapa de suavizagcdo através de média numeérica realizada de 5
em 5 pontos. Posteriormente, os dados foram forcados a obedecer a tendéncia

encontrada para a curva. Os circulos representam o modo TM, e os quadrados, 0
modo TE.
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APENDICE B

MODELAGEM INVERSA: MEIO-ESPACO DE 100 QM

A seguir sao apresentados os resultados do modelo inverso, tendo como modelo

inicial um meio-espago de 100 Om, com a resistividade da dgua do mar variando
incialmente de 0.1 Qm a 0.3 Qm.
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