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RESUMO

Neste trabalho compilamos informagdes sobre um grande nimero de medidas de
velocidade de grupo para ondas Rayleigh do modo fundamental, com periodo até 100
segundos. Tais dados consistiram de informagdes retiradas da literatura geofisica e
cobriram toda a Terra. Parte dos dados foi organizada em trabalhos anteriores € uma

segunda parte foi apresentada aqui de forma inédita.

Para a América do Sul, selecionamos os principais conjunto de dados de tais ondas
e elaboramos diversos perfis onde a distribuigio de velocidade de ondas cisalhantes foi
obtida a partir da inversdo das curvas de dispersdo de velocidade de grupo. Tais perfis

serviram para termos uma idéia inicial da estrutura interna da Terra em nosso continente.

Com o conjunto global de dados de velocidade de grupo foi possivel obtermos os
mapas de distribui¢gio lateral de valores de velocidade para cada periodo referencial entre
20 e 100 segundos. Tais mapas foram proauzidos da mesma forma que os mapas de
velocidade de fase de ROSA (1986), onde a amostragem for realizada para blocos medindo
10x10 graus, englobando toda a Terra, em projegdo mercator. O valor de velocidade de
grupo em cada bloco, para cada periodo, foi obtido a partir da invers@o estocastica dos
dados de anomalia de velocidade em relagio aos modelos regionalizados de JORDAN

(1981) com os valores de velocidade de grupo de ROSA ez al. (1992).

Os mapas de velocidade de grupo obtidos aqui foram entdo empregados, na
América do Sul, com os valores de velocidade de fase dos mapas obtidos por Rosa (1986).
Assim, foi possivel determinarmos, em profundidade, os mapas de variagéio de velocidade
de onda cisalhante e os mapas de distribui¢do de valores de densidade. Com isto, pudemos
construir o primeiro mapa de profundidade do Moho (topo do Manto Superior) da América
do Sul.




ABSTRACT

We have compiled a large set of group velocity measurements for fundamental
mode Rayleigh waves with period smaller than 100 seconds. These data are composed of
worldwide information gathered from the geophysical literature. Part of the data was

compiled in previous works, and a second part of these data was measured in this thesis.

For the South American plate, we have selected the main sets of measurements for
such waves and gathered them in several profiles, for which the depth distribution of the
shear wave velocity was determined from the inversion of the group velocity dispersion
curves. These depth profiles were useful to have an idea of the internal structure of the
Earth underneath the South American plate.

Using the global group velocity data set, it was possible to determine the maps

showing the lateral variation of group velocity for reference period values ranging from 20

to 100 seconds. These maps were produced in the same way that ROSA (1986) used to

generate the corresponding phase velocity maps, using blocks measuring 10 x 10 degrees
around the earth and considering the mercator projection. The group velocity value at each
block was obtained, for each reference period value, from the stochastic inversion of the
travel time delays from the JORDAN (1981) earch model, considering the average group
velocity values determined by ROSA ef al. (1992) for this model.

The group velocity maps obtained here were then jointly used with the phase
velocity values determined by ROSA (1986) for the determination of the earth's internal
distribution of shear wave velocity as well as the density distribution, from the depth
inversion of both phase and group velocity dispersion curves. The results enabled us to
construct the first map showing the possible depth of the Moho discontinuity (upper mantle
‘depth) for South America.




1. ESTUDOS ANTERIORES ENVOLVENDO O HARMONICO FUNDAMENTAL DAS
ONDAS RAYLEIGH
1.1 INTRODUCAO

A variagdo de varias propriedades fisicas da crosta e do manto superior da Terra vem
sendo estudada de modo intensivo durante as ultimas trés décadas. Medidas da dispersdo das
ondas de superficie Rayleigh constituem um conjunto de dados importantes paré determinagdo da
estrutura da crosta e do manto superior.

Encontram-se na literatura geofisica diversas aplica¢des da metodologia de determinagdo de
modelos crustais para diversas regides da Terra. Como referéncia, podemos relacionar: BRUNE &
DORMAN (1963) que determinaram modelos para o Escudo Canadense; MCERILLY (1964) e
KNOPOFF et al. (1966) que, de forma semelhante, obtiveram modelos do manto superior para
algumas regides da América do Norte, DEWART & TOKSOZ (1965), que determinaram modelos
para a porgdo Leste da Antartica, além de BLOCH (1969) ¢ GUMPER & POMEROY (1970),
que determinaram modelos da estrutura para a Africa. WICKENS (1971) também determinou um
modelo para o Escudo Canadense. CHEN (1985), que obteve modelos crustais usando as ondas
Rayleigh para as bordas dos lados Leste e Oeste da América do Norte ¢ RUSSELL (1987) que
utilizou as ondas Rayleigh para determinar a descontinuidade entre crosta e manto sob a Arabia

Saudita.
1.2 OBJETIVO

O objetivo principal da analise considerada aqui é avaliar as variagdes de velocidades das
 estruturas da crosta e no manto superior da Placa Sul-Americana, para uma quantidade de dados
representativa neste estudo. A determinagdo de modelos elasticos para sub-superficie utilizando
registros sismicos da componente vertical das ondas Rayleigh pode ser dividida em duas etapas: a)
O processamento, que consiste em obter as curvas de velocidade de grupo utilizando duas técnicas

de processamento; b) A inversdo, da curva de velocidade de grupo das ondas Rayleigh para obter -




o modelo de subsuperficie das ondas cisalhantes. Nesta segunda fase, inclui-se a modelagem
direta, que consiste na obtengdo das curvas tedricas da velocidade de grupo das ondas Rayleigh.
E finalizando, a tomografia utilizando a velocidade de grupo para a distribuigio global de eventos
sismicos, que € o passo final do trabalho no qual temos como referéncias basicas os trabalhos de
ROSA (1986), ZENG et al. (1989) e SOURIAU & SOURIAU (1983).

1.3 RESUMO DE TRABALHOS DA LITERATURA

As regides de interesse deste estudo sdo. América do Sul e parte dos Oceanos Atlantico e
Pacifico. Encontramos na literatura diversos trabalhos nestas regides para a determinag3o da
espessura da crosta utilizando os modelos de velocidade de ondas cisalhantes em profundidade
(Tabela 1):

CISTERNAS (1961) desenvolveu estudos para a determinagéo de velocidade de grupo das
ondas Rayleigh para o harménico fundamental, utilizando a inversdo da curva de velocidade de
grupo, determinando assim um modelo da crosta e do manto superior para a América do Sul. Os
parametros do modelo da estrutura de sub-superficie sio: a velocidade das ondas cisalhantes, a
velocidade das ondas compressionais; a densidade para cada camada. Foram utilizados cinco
sismos com localizagdo na regido compreendida entre 5 a 24.5 graus de latitude Sul, proximos a
regido de Huancayo, no Peru, e registrados em uma rede local de estagdes de periodo curto. Para
obtengdo dos valores de velocidades das ondas de superficie Rayleigh, o autor utilizou-se de um
filtro passa baixa no intervalo de periodo de 20 a 45 segundos. Os valores de velocidade de grupo
das ondas Rayleigh para as trajetorias sob os Andes sdo baixos, no intervalo de 2.6 a 3.5 km/s,
quando comparados com os valores normalmente observados nesta faixa de periodos e este fato é
observado principalmente ao Sul de Huancayo. Para a determinagéio da espessura da crosta o
modelo de PRESS e al. (1956) para a regido de Nevada, foi utilizado como modelo inicial para
determinar a curva de dispersédo tedrica. Como concluséo, foi estimada a espessura da crosta em
50 km de profundidade, para as regides estudadas.

OLIVER (1962) apresentou padrdes das curvas de velocidades de fase e de grupo para

ondas Rayleigh ¢ Love com trajetorias ocednica e continental, e também os desvios padrdes




correspondentes aos valores de velocidade em cada periodo. OLIVER (1962), mostrou as curvas
de velocidade de grupo para o harmonico fundamental e para o primeiro superior, determinou
valores médios para duas grandes regiGes, uma continental e outra ocednica. Foram obtidos
valores baixos de velocidade de grupo para periodos menores do que 15 segundos. Este efeito
pode ser devido a propagacdo da onda em rochas Sedimentares. Para periodos menores do que 10
segundos, o desvio padrdo tem valores muito elevados. Os valores de velocidade de grupo, no
intervalo de periodo de 20 a 100 segundos, s3o bastante confidveis e apresentam desvio padrdo
baixo, entre 0.1 e 0.4 km/s, com os valores de velocidade de grupo variando entre 3.0 e 4.4 km/s.
Estes valores serdo utilizados como padréo de referéncia na selegdo das curvas de dispersdo na

faixa de periodo de 20 a 100 segundos que iremos estudar neste trabalho. Foi observado que,

para trajetorias continentais, a curva de velocidade de grupo tem seu valor minimo proximo aos

vinte segundos, que ¢ largamente afetado pela baixa velocidade das rochas da crosta, e os valores
de maxima velocidade de grupo proximos ao valor de periodo de 100 segundos. Este fato,
segundo PRESS et al. (1956), e OLIVER & EWING (1958 ) ocorre devido a propagagido da
onda nas rochas do manto. '

JAMES (1971a) determinou uma estrutura tridimensional para a regido dos Andes. Através
das curvas de velocidades de fase e de grupo para as ondas Love e Rayleigh do harménico
fundamental, as curvas de dispersdo foram invertidas para obtengdo dos parimetros do modelo
que s3o: velocidade da onda compressional o; velocidade da onda cisalhante B; densidade de
cada camada da estrutura em sub-superficie p. A técnica do filtro multiplo de DZIEWONSKI ez.
al. (1969), foi utilizada para determinar a velocidade de grupo. A técnica da multiplicagdo
cruzada, desenvolvida por BLOCH & HALES (1968), foi empregada para o calculo da
velocidade de fase no intervalo de periodo de 20 a 120 segundos. Foram utilizadas oito estagGes
sismograficas de periodo longo, todas localizadas na América do Sul. Para a determinagdo da
velocidade de fase, foram utilizados nove eventos e, para a determinagédo da velocidade de grupo,
foram utilizados dez eventos. Foi empregado o método de duas estagbes, com oito trajetorias
continentais, que cruzam o Sul do Peru, a Bolivia e o Norte do Chile. A inversdo estocastica foi
aplicada para obter o ajuste das curvas de dispersdo, com a finalidade de determinar diretamente
o pardmetro de velocidade das ondas cisalhantes que ¢ mais sensivel as variagdes das estruturas

de sub-superficie. Os demais parametros, como velocidade das ondas compressionais €




densidade, foram obtidos pelas relagoes de BIRCH (1964) e a razio de POISSON. A razio de
POISSON foi fixado o seu valor de 0.25 para a crosta continental e 0.27 para o manto. Como
conclusdo, JAMES (1971b) obteve modelos para trés regiGes distintas: a primeira, no Altiplano,
e as outras localizadas a Leste ¢ a Oeste da Cordilheira. Os melhores resultados dos ajustes
foram obtidos para os modelos constituidos de quatro camadas sobre um semi-espago. Os limites
em profundidade de cada camada, para a regido do Altiplano foram: 0-9, 9-22 |, 22-70 e 70-
110 km. Os resultados obtidos foram comparados com resultados de interpretagdo de outros
dados geofisicos existentes, como o0 mapa gravimétrico de anomalia Bouguer da regido. JAMES
(1971b) obteve um modelo tridimensional para a estrutura da crosta e do manto superior para as
regides ao Sul do Peru , Bolivia e Norte da Chile. O modelo tridimensional da crosta mostra
uma variacdo de 11 km de espessura ( incluindo a camada de agua ) na Bacia Sedimentar
ocednica, para 30 km ao longo da Costa e para 70 km, para as regides a Oeste da Cordilheira e
parte Oeste do Altiplano. A crosta no lado Leste do modelo é fina e, a Leste da Cordilheira, tem
apenas 50-55 km de espessura. Portanto, a crosta para as partes Norte ¢ Sul do Altiplano tem
espessura maxima nessa parte dos Andes, entre 55-60 km.

LAZCANO (1972) usou registros de sismos ocorridos no Oceano Atlantico reglstrados por
seis estacdes WWSSN localizadas na América do Sul. Determinou valores de velocidade de
grupo das ondas Rayleigh e Love para o harménico fundamental, usando a técnica do
filtro muitiplo de DZIEWONSKI et al. (1969) no intervalo de periodo de 15 a 75 segundos. A
localizagio dos eventos proporcionou trajetorias mistas, com parte ocednica e parte continental e,
com isto, foi possivel estimar a estrutura crustal e do manto superior do territério Brasileiro.
LAZCANO (1972) obteve a espessura da crosta nesta regido em 39 km de profundidade, a qual
foi dividida em trés outras camadas de: 7, 12 e 20 km de espessura.

FORSYTH (1973, 1975) mediu os valores de dispersédo das ondas de superficie Rayleigh e
Love como fungdo da idade do assoalho ocednico e determinou a estrutura de sub-superficie
utilizando modelos das ondas cisalhantes. Foram determinados os valores das velocidades de
fase e de grupo para ondas com o harmdnico fundamental das ondas Rayleigh e Love e também
com o primeiro harmonico superior. A técnica utilizada para determinag@o desses valores foi a
da janela moével no tempo segundo LANDISMAN et al. (1969), no intervalo de periodo de
16.4 a 156.2 segundos. Foram utilizados registros de 14 estagdes, sendo sete localizadas na




América do Sul (BOG, QUI, NNA, ARE, LPB, ANT, PEL). Foram selecionados 17 sismos
ocorridos na porgido Oeste da Placa de Nazca e apenas um localizado na Placa da Antartica.
Assim, foram utilizadas 78 trajetorias a Leste do Oceano Pacifico, correspondentes a sismos
registrados em estagcSes sismograficas localizadas na América do Sul. Os valores de velocidade
foram considerados satisfatérios no intervalo de periodo de 16.4 a 50 segundos, e o trabalho
relaciona os dados referentes a 78 trajetOrias para as velocidades de grupo e de fase. Os modelos
resultantes da inversdo dos dados de velocidade de fase e de grupo foram divididos em zonas por
idades de 0-5, 5-10, 10-20 e 20-50 milhdes de anos na Placa de Nazca. Para estes intervalos de
idades foram determinados quatro modelos de velocidade das ondas cisalhantes com as
correspondentes profundidades. Em todos os modelos, a crosta foi considerada com espessura de
10 km (com a camada da agua) e os limites dos contatos entre Litosfera e Astenosfera para as
quatro regides consideradas sdo de: 30, 60 e 70 km de profundidade.

BOLT (1975) realizou estudos na parte Sul do Oceano Atlantico, com o objetivo de
determinar o contraste da estrutura Oceano-Continente entre a América do Sul e a Africa. O
"Método de uma estagéo", desenvolvido por PRESS et al. (1956), foi utilizado para determinar a
curva da velocidade de grupo das ondas Rayleigh. Foi aplicado um método desenvolvido por
ALEXANDER (1963), que utiliza um filtro banda passante, no intervalo de periodo de 12 a 30
segundos, para separar um envelope de ondas de superficie. Foram processados 30 eventos
sismicos com trajetorias mistas (com parte ocednica e parte continental), que foram registrados
em estagdes de periodo longo localizadas na América do Sul (NAT, TRN e LPA). O nimero
total de trajetorias utilizadas foi de 47, sendo 11 para a estagdo TRN, 6 para a estagdo LPA e 30
para a estacdo NAT. As curvas de velocidade de grupo observadas foram comparadas com as
curvas de velocidade de grupo tedricas através da inclinagfio das mesmas. As curvas teéricas de
velocidade de grupo foram obtidas utilizando-se o modelo continental de BRUNE & DORMAN
(1963), para trajetorias continentais e o modelo de ANDERSON & TOKSOZ (1963) para
trajetorias ocednicas. Como conclusdo, BOLT (1975) observou uma variagao lateral na regido de
estudo, provavelmente em decorréncia do manto superior ser diferente nas zonas proximas a
Cadeia Meso-Atlantica em relagdo a outras partes do Oceano, onde o manto é mais profundo. Foi

observado que, em geral, a crosta e o manto superior da area estudada sdo similares as estruturas




destas partes Norte Central-Atlantica ¢ a Leste da América do Norte, e sdo distintamente
diferentes das estruturas das areas adjacentes aos Escudos da América do Sul.

SHERBURNE (1975) estudou a estrutura da crosta e do manto superior da América do
Sul. Foram determinados os valores de velocidade de fase e de grupo da onda de superficie
Rayleigh para o harménico fundamental e para o primeiro harménico superior, utilizando um
filtro banda passante, no intervalo de periodo de 15 a 80 segundos. Foram utilizados 61 sismos
para o calculo da velocidade de grupo, com 113 trajetorias na Placa Sul-Americana. Também
foram usadas 14 estagdes sismograficas, todas localizadas na América do Sul. Os valores de
velocidade de fase foram determinados para 9 trajetorias, com o "Método de duas estagdes". Os
valores de velocidade de grupo foram determinados utilizando o "Método de uma estagio". As
curvas de dispersdo observadas foram comparadas com doze curvas de dispersdo tedricas. Para
obtencdo dessas doze curvas foram utilizados doze modelos diferentes das ondas cisalhantes para
trajetorias em areas de Escudos como estdo situadas a seguir. BRUNE & DORMAN (1963),
Canada; BOLT & NIAZI (1964), Australia, LUOSTO (1965), Sul Fennoscandia, DEWART &
TOKSOZ (1965), Leste da Antartica; GABRTEL & KUO (1966), india; NOPONEN (1966), da
Finlandia; BLOCH (1969), Africa; THOMSON & EVISON (1962), Nova Zelandia, GUMPER
& POMEROY (1970), Africa; SHECHKOV (1972), Plataforma Russa; WICKENS (1971),
Canada; KNOPOFF (1972), América do Norte. Outros dados de geofisica foram utilizados, de
forma a completar o estudo realizado, tais como: o modelo de resistividade em fungdo da
profundidade para trés areas de litologia diferente; estudos de velocidade de grupo, que estio
relacionados aos estudos de distribuig¢do do fator de qualidade Q;‘ em fungdo da profundidade. A
propagagio das ondas cisalhantes e a dispersdo das ondas de superficie indicam que a area
continental da América do Sul possui uma estrutura média tipicamente igual a de outras areas de
Escudos.

FORSYTH (1977) determinou valores de velocidade de fase e de grupo para as ondas
Rayleigh no intervalo de periodo de 20 a 140 segundos para regides do Oceano Pacifico. Foram
utilizadas estagbes da América do Sul (BOG, QUI, NNA, ARE, LPB, ANT, PEL), porém
também foram utilizadas estagdes localizadas a Leste do Oceano Pacifico e do México, assim

como também da América do Norte. Os eventos sdo todos localizados na Placa de Nazca e na




Placa do Pacifico, em outras regides, num total de 15 sismos. Neste estudo foram adicionadas

outras informacgdes geofisicas: medidas geotérmicas; os valores de velocidade das ondas S, que
foram utilizados nas trajetorias que passam no Oceano Atlantico; também dados de refracéo
profunda e estudos de anisotropia. Como conclusdo, foi demonstrado que os valores de
velocidade de fase e de grupo séo crescentes com o aumento da idade do assoalho ocednico. Foi
explicado que o crescimento dos valores de velocidade das ondas cisalhantes ¢ devido ao
resfriamento da Litosfera oceanica, a medida que nos afastamos das regides de Rift. Com o
manto resfriado, teriamos espessura da Litosfera estimada em 90 km. A velocidade de
propagacio das ondas cisalhantes Sn no Atlantico é de 4.4 km/s, para idades menores que 10
milhSes de anos, de 4.6 km/s para areas com idade maior que 10 milhGes, e de 4.7 km/s para os
assoalhos ocednicos mais velhos. Os dados considerados sdo consistentes com o modelo de
litosfera oceanica proposto € sdo coincidentes com os limites das camadas definidas através de
dados geotérmicos.

SUAREZ (1982) tinha, em seu trabalho, dois objetivos. O primeiro foi o de estudar a
sismotectdnica das regides localizadas nos' Andes (Peru, Equador e Sul da Coldmbia). O
segundo, foi o de usar a componente vertical dasbondas Rayleigh para inverter o0 momento tensor
ou seja, obter os parametros do mecanismo focal de varios sismos e a profundidade do foco dos
mesmos. Foram estudados 17 eventos, registrados por 41 estagGes sismograficas de periodo
longo. Os eventos estdo distribuidos da seguinte forma: dez ocorreram ao longo da zona de
transi¢do entre a Regido Sub-Andes e a Cordilheira Oriental, quatro nas partes elevadas dos
Andes, dois nas regides da Costa do Equador e um no Escudo Brasileiro ( localizado na
Coldombia ). Para determinar os valores de velocidade de fase e de grupo, foi empregado o
"Método de uma estacido" e a técnica de filtragem da janela movel no tempo de LANDISMAN et
al. (1969). Este estudo foi realizado no intervalo de periodo de 20 a 100 segundos, para 46
trajetorias. Para o calculo do mecanismo focal, foi utilizado o "Método do ponto de referéncia”
descrito por PATTON (1980) e modificado por ROMANOWICZ (1982). Essas modificagbes
dizem respeito a inversdo do momento tensor, que pode ser determinado através do ajuste entre
os espectros de amplitude observado e calculado das ondas de superficie Rayleigh. Os seguintes
modelos de velocidades: JAMES (1971a), OCOLA et al. (1971) e MEISSNER & STRECHLAU

(1982), foram utilizados para se obter os valores tedricos de velocidade de fase e de grupo e seus




respectivos espectros de amplitude. Foram selecionados sete sismos, todos localizados nos
Andes, utilizando o critério da distdncia epicentral e que apresentaram pequena variagio
azimutal, para serem utilizados na inversio do momento tensor. Para todos os sismos, a
profundidade focal e a solugdo do plano de falha foram determinados utilizando as ondas de
corpo, e isto permitiu a verificagdo dos resultados obtidos apos a inversdo do momento tensor.
Os resultados mostraram que os valores de velocidade de fase da curva de referéncia podem ser
usados na invers3o para o0 momento tensor e para a profundidade focal. Para a América do Sul,
na regido Central dos Andes, foi determinado que a distdncia maxima entre o ponto de referéncia
e outros eventos a serem estudados com as curvas de referéncia deste trabalho deve ser menor
que 800 km.

PANIAGUA (1984) estudou as ondas de superficie Rayleigh e Love, para determinar um
modelo da crosta e do manto superior na Plataforma Sul-Americana. Utilizou treze sismos
ocorridos ao longo dos Andes e na parte Norte da América do Sul. Dos treze sismos, onze
possuem os registros das trés componentes, para dois, existe apenas o registro da componente
vertical. Estes eventos foram registrados nas estagdes sismograficas de periodo longo RDJ, BDF,
NAT e LPB, todas na América do Sul. Foram.determinadas as velocidades de grupo para as
ondas Rayleigh e Love, com a técnica de filtragem mﬁltiplé de DZIEWONSKI et al. (1969), no
intervalo de periodo de 10 a 50 segundos, para as treze trajetorias continentais. As curvas de
dispersdo observadas foram comparadas com as curvas teoricas obtidas pelo método matricial de
HASKELL (1953). O ajuste das curvas foi realizado por tentativa e erro, modificando os valores
dos parametros: velocidade das ondas compressionais, velocidade das ondas cisalhantes,
espessura das camadas e densidade das camadas. O modelo inicial foi o do Escudo Canadense de
BRUNE & DORMAN (1963). O modelo obtido, PSA-1, foi o que melhor ajustou a curva média
de dispersdo observada, para os sismos que atravessam o Escudo do Brasil-Central e Atléntico.
Como conclusdo, o modelo PSA-1, de espessura média da crosta fixada em 40 km , foi
considerado como o modelo mais representativo da regido estudada. Segundo o autor, os baixos
valores de velocidade de grupo (aproximadamente de 2.85 km/s), no intervalo de periodo de 12 a
20 segundos, para trajetorias que cruzam a Bacia Sedimentar do Parana, podem ser devidos a

grande espessura das camadas Sedimentares.
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ROSA (1986) realizou estudos de distribuigdo global de velocidade de fase para o
harmonico fundamental das ondas Rayleigh, para um intervalo de periodo de 20 a 100 segundos.
Foram utilizados 594 eventos e 3389 trajetorias no total, sendo 2147 selecionadas da literatura e
1242 determinadas por sismogramas processados. Preliminarmente, foram pré-selecionados 1500
sismogramas da componente vertical. Apos aplicar alguns critérios de selegdo restaram 1242
sismogramas, que foram filtrados pela janela mé6vel no tempo de LANDISMAN et al. (1969), no
intervalo de periodo de 20 a 100 segundos. Todos os eventos cujos sismogramas foram
processados, foram registrados pelas estagdes da rede WWSSN. Os valores de dispersdo
coletados da literatura foram obtidos por diferentes métodos com uma, duas ou trés estages,
sendo os valores de velocidade de fase interpolados para os valores de periodos correspondentes
aos utilizados na filtragem do restante dos dados. A curva de velocidade de fase foi determinada
para 45 sismos bem estudados por outros autores, com os parimetros do mecanismo focal e de
profundidade do foco por eles ja determinados. A distribuigéio global da velocidade de fase foi
possivel utilizando-se a técnica de inversdo desenvolvida por FRANKLIN (1970), a qual foi
usada em sismologia para distribuigdo de \'relo_cidades por AKI et al. (1977). Trés modelos
iniciais foram utilizados para estudos de regionalizagio através da distribui¢do de velocidade de
fase: OKAL (1977); LEVEQUE (1980); JORDAN (1981). Estes modelos sio formados por
blocos caracterizados por regides identificadas na geologia e tectOnica regionais. Os blocos tém
dimensdo de 5 x 5 graus cada um, com sua identidade geoldgica representada por um simbolo. A
inversio de velocidade de fase foi feita para cada um dos blocos, utilizando o modelo inicial com
blocos de dimensdo 10 x 10 graus, que melhor resultado mostrou ap6s a aplicagdo do teste
estatistico de hipotese, que corresponde ao modelo discretizado de JORDAN (1981). A inversdo
foi feita separadamente para os periodos: 20, 30, 40, 50, 60, 70, 80, 90 e 98 segundos. Os
mesmos estudos foram realizados para a velocidade de grupo. Neste caso, porém, a inversdo foi
realizada somente para o periodo de 50 segundos. Foi verificado, na inversdo, um resultado pobre
em resolugdo quando comparado com os resultados de inversdo da velocidade de fase. Em fungio
desse resultado ndo foi realizada a inversdo para outros dados, dos demais periodos, para a
velocidade de grupo. Também foram determinados os valores de coeficiente de atenuagio para os
mesmos 45 sismos utilizados para a determinago das curvas de velocidade de fase. Estes podem

ser usados para o calculo do fator de qualidade Q, juntamente com os modelos de velocidade
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determinados. Com o processo de inversdo para a velocidade de fase, foi possivel determinar
anomalias bastante significativas. Para o periodo de 50 segundos foi possivel observar duas
anomalias positivas na América do Sul, localizadas na Costa Sul do Peru e na parte Leste do
Brasil (Bacia Sedimentar do Parnaiba). Foram encontradas outras anomalias semelhantes, para os
demais periodos estudados.

OSAGIE (1986) estudou duas regides continentais da América do Sul, com trajetorias
cruzando a parte Leste, regidio de Escudo e a outra atravessando a parte Oeste, regido de
montanhas dos Andes. O harmdnico fundamental das ondas Rayleigh e Love foi utilizado para
determinar os valores de velocidades de fase e de grupo e as amplitudes espectrais
correspondentes. O método de duas estagdes foi utilizado para determinar os valores dos
coeficientes de atenuagdo. Os coeficientes obtidos foram utilizados na invers3o linear do fator de
qualidade das ondas cisalhantes Q. Os valores de velocidade de grupo e da amplitude espectral
das ondas Rayleigh e Love foram determinados utilizando a técnica de filtragem, com filtro
multiplo de DZIEWONSKI et al. (1969), no intervalo de periodo de 18 a 80 segundos. Foram
utilizados nove eventos com trés trajetorias, registrados em quatro estagdes (ARE, LPA, BOG,
NAT ), todas localizadas na América do Sul e que fazem parte da rede WWSSN. O
procedimento adotado para inverséo linear foi descrito por DER ef al. (1970) e por JORDAN &
FRANKLIN (1971) e foram aplicadas as equagdes do fator de qualidade d¢ ANDERSON et al.
(1965), as quais assumem que {J, é independente da frequéncia. O modelo de JAMES (1971b)
foi utilizado para a parte Oeste da América do Sul para determinar os valores das derivadas da
velocidade de fase em relagdo as ondas cisalhantes, para obtengdo do modelo de (. Para a parte
Leste, foi adotado o modelo de BRUNE & DORMAN (1963). Como conclusio, os valores da

inversdo de (J, indicam que os valores sdo diferentes para as regiGes a Leste e a Oeste da

América do Sul. Os valores da regido Oeste sdo claramente mais baixos que os da regido Leste
ou seja, indicando regides de tectonismo no lado Oeste e de Escudo no lado Leste.

HWANG & MITCHELL (1987) determinaram valores de velocidade de grupo e de fase
para as ondas Rayleigh no harménico fundamental e primeiro harménico superior. Os
coeficientes de atenuagdo também foram determinados para o continente Sul-Americano. Foi

realizada a inversdo das curvas de velocidade de grupo e de fase, com o objetivo de determinar a
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estrutura de sub-superficie da Placa Sul-Americana, correspondendo ao modelo de melhor ajuste
das velocidades das ondas cisalhantes. Também foi feita inversao para obter a estrutura O, bem
como a variagdo lateral destes pardmetros nessas regides. Na determinagdo da velocidade de
grupo, foi utilizada a técnica do filtro multiplo de DZIEWONSKI ef al (1969). Para os eventos
utizados no calculo de velocidade de fase, eram conhecidos 0 mecanismo focal, sendo possivel
determinar as fases iniciais. Para a parte Leste da América do Sul, os valores de velocidade de
fase foram determinados no intervalo de periodo de 2.5 a 100 segundos. Os valores de velocidade
de grupo foram determinados para o intervalo de periodo de 20 a 70 segundos, sendo nove curvas
determinadas pelo método de uma estagdo e dezesseis com 0 método de duas estagdes. No lado
Oeste da América do Sul a velocidade de fase foi determinada para 13 eventos, com o método de
duas estagdes, no intervalo de periodo de 20 a 50 segundos. A velocidade de grupo foi
determinada para o intervalo de periodo de 4 a 80 segundos, sendo os dados de 12 eventos
analisados pelo método de uma estagdo e os dados de 10 eventos com o método de duas estagdes.
De forma semelhante, foram calculados os valores de atenuagio para a parte Leste da América do
Sul, com 16 eventos, no intervalo de pen’ddo de 4 a 100 segundos, com o método de duas
estagOes. Para o método de uma estagdo, ndo houve boa resolugdo para obtengdo deste pardmetro.
Na parte Oeste da América do Sul, os coeficientes de atenuagio foram determinados no intervalo
de periodo de 4 a 70 segundos, para vinte trajetorias e, de forma semelhante, na parte Leste da
América do Sul ndo foi obtida boa resolugd@io para os resultados com o método de uma estagéo.
Como conclusdo, o autor obteve um modelo, para a parte Leste da Placa Sul-Americana,
constituido de trés descontinuidades nas profundidades de 15, 35 e 40 km. Para a parte Oeste da
América do Sul, o modelo obtido mostra também trés descontinuidades: em 10, 20 e 55 km. Os

valores do modelo de fator de qualidade (), obtido para a parte Leste sdo maiores que os valores

do modelo obtidos pé.ra a parte Oeste, da regido estudada.

SOUZA (1988) processou dados de ondas de superficie Rayleigh, com o objetivo de
determinar a estrutura da crosta na Placa Sul-Americana. Foram utilizados dois eventos, com
epicentros localizados na regido ao Sul das Ilhas Sandwich. Os sismos foram registrados nas
estagdes sismograficas BDF e RDJ. Foram determinadas as velocidades de fase e de grupo

utilizando o método de duas estagdes. No calculo dos valores de velocidades, foi utilizado o
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método de deslocamento de fase e o filtro multiplo de DZIEWONSKI et al. (1969). Os valores
de amplitude espectral correspondentes aos valores de velocidade de grupo foram utilizados no
calculo do fator de atenuagdo. O intervalo de periodo para o calculo da velocidade de fase foi de
10.24 a 36.57 segundos e, para a determinagdo da velocidade de grupo, de 15.05 a 36.57
segundos. As curvas de dispersdo observadas foram comparadas com as curvas tedricas obtidas
pelos modelos de MASSE (1973), PANIAGUA (1984) e OSAGIE (1986). Como conclusﬁo; foi
obtido um modelo semelhante ao introduzido por PANIAGUA (1984); que gerou o melhor ajuste
das curvas de dispersdo. Foi determinada a espessura da crosta em 40 km, sendo a crosta
dividida em duas camadas, de 20 km de espessura, neste modelo.

SANTA ROSA & LEITE (1988) realizaram estudos das ondas de superficie Rayleigh,
determinando os valores de velocidade de grupo do harménico fundamental no intervalo de
periodo de 4 a 50 segundos. Os valores de velocidade de grupo para ondas Rayleigh foram
determinados utilizando a técnica do filtro multiplo de DZIEWONSKI ef al. (1969). Foram
selecionados 20 sismos, pelos critérios: localizagdo; magnitude M,;; profundidade. Foram
determinadas medidas para 20 trajetorias céntinentais, que cruzam regides do Brasil, como o
Escudo Brasileiro e a Bacia Amazonica. Os eventos foram registrados nas estagdes sismograficas
BDF, RDJ, CAI. Como conclusdo, foram determinadas curvas médias para as regies estudadas
e observou-se mudangas significativas de inclinagdo das curvas nas diferentes regides de Escudos
e Bacias Sedimentares.

SANTA ROSA (1989), de forma semelhante ao apresentado no trabalho de SANTA ROSA
& LEITE (1988), determinou valores de velocidade de grupo das ondas Rayleigh, do harménico
fundamental e do primeiro superior, para 44 trajetdrias continentais empregando dados gerados
por 34 sismos. As estagdes sismograficas de periodo longo BDF, BEB, CAI e RDJ, que
registraram os eventos, estio localizadas em territério brasileiro. Como conclusdo, foram
determinadas trés curvas médias, denominadas de familias, caracterizadas por propagagdo da
onda em trajetorias diferentes, conforme a geologia regional. As curvas de dispersdo apresentam
inclinagdes diferentes para distintas trajetorias distribuidas em Estruturas Sedimentares e
cruzando Embasamento Cristalino.

SANTA ROSA & LEITE (1989) apresentaram os primeiros resultados de inversio de

curvas de dispersdo de velocidade de grupo das ondas Rayleigh para o harmdnico fundamental,
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utilizando as trés curvas determinadas por SANTA ROSA (1989). O modelo inicial foi obtido
com os valores médios para o modelo, de estrutura crustal, de BOTT (1982). A partir desse
modelo, foram feitas modificagfes sistematicas nos valores de espessura das camadas e na
velocidade da onda cisalhante. Os demais parimetros, como densidade e velocidade das ondas
compressionais, foram obtidos da relagdo de ANSORGE et al. (1982) e a razdo de POISSON.
Foram determinados diversos modelos que ajustaram as curvas de dispersdo com boa resolugio,
ou seja, com valor de varidncia baixo. Entre todos os modelos, trés representam melhor a
estrutura da Placa Sul-Americana. Em todos estes trés modelos, temos descontinuidade na crosta
€ no manto superior, nas respectivas profundidades de 46, 43 e 39 km.

SOUZA (1991) determinou a inversdo das curvas de velocidade de fase e de grupo para as
ondas de Rayleigh, com o objetivo de determinar a estrutura na Costa do Brasil. Foram utilizados
dois eventos registrados na estagio do Rio de Janeiro ( RDJ ), ocorridos nas proximidades da
cidade de Jodo Camara (R.N.). Os valores de velocidade de grupo foram determinados com a
técnica do filtro multiplo de DZIEWONSKI et al. (1969), no intervalo de periodo de 24 a 39
segundos. Para determinar os valores de velocidade de fase, foi utilizado o método de uma
estagdo. A fase inicial foi calculada usando-se o i)rocedimento descrito por BEN-MENAHEM &
HARKRIDER (1964). Para o processo de inversdo, foram utilizados os programas
computacionais de RUSSELL (1987). A técnica aplicada no processo de inversdo, foi a
diferencial, ¢ o modelo inicial foi o de LAZCANO (1972). Com os modelos das ondas
cisalhantes, obtidos no processo de inversdo, foi impossivel definir, com boa precisdo, um maior
numero de camadas em subsuperficie da regiio estudada. Porém, as analises da inversdo da
velocidade de fase e de grupo, indicam que a espessura total da crosta varia entre 30 e 39 km.

SAYER et al. (1991) determinaram valores de velocidade de grupo para as ondas Rayleigh
e Love no harmonico fundamental com trajetoria continental. Na determinagio da velocidade de
grupo, foi utilizada a técnica do filtro multiplo de DZIEWONSKI et al. (1969), no intervalo de
periodo de 10 a 100 segundos. Os eventos foram registrados na estagdo sismografica de periodo
longo de Brasilia (BDF). Os epicentros dos eventos sismicos estdo localizados na regidio ao Norte
do Chile. As trajetorias sdo tipicamente continentais, cruzando a Bacia Sedimentar do Parana e
parte do Escudo Brasileiro. O método de uma estagdo foi empregado para a determinagio das

curvas de dispers3o. Os dados de dispersdo para todos os eventos foram agrupados em curvas
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médias, referentes a quatro grupos, para serem utilizados no processo de inversdo. O modelo
inicial utilizado para inversdo foi o modelo continental de GUTENBERG (1913), listado por
AKI & RICHARDS (1980). Foi feito assim o ajuste das curvas de dispersdo, gerando como
resultado os modelos de velocidade das ondas cisalhantes em fungdo da profundidade, para a
regido entre epicentro e estagdo. Os modelos de velocidade reSultantes apresentam caracteristicas
de Escudo, com pequenas variagdes em relagdo ao modelo inicial.

SANTA ROSA et al. (1993) obtiveram os valores dos coeficientes de atenuagdo para as
trajetorias estudadas por PENNA et al. (1993) e fizeram a inversdo linear, para obtengio dé
distribuicdio do fator de qualidade das ondas cisalhantes, (), para trajetorias continentais Peru-
BEB, Peru-BDF e Colémbia-BDF. O modelo inicial adotado foi o de PENNA et al. (1993). As
curvas de dispersdo foram invertidas para o intervalo de periodo de 4 a 80 segundos. Também
foram utilizados os valores das derivadas parciais da velocidade de fase. Em seguida, foram
calculados os coeficientes de atenuagdio. As curvas de atenuagdo se diferenciam quanto a
suavidade para as trajetérias sobre o Escudo (registradas por BDF), daquelas sobre a Bacia
Sedimentar (obtidas com dados de BEB). Qdanto_ as distribuigdes dos valores de (J;, observou-se
também diferenciagdo para as trajetorias sobre o Escudo (registros de BDF), e sobre a Bacia
Sedimentar (registros de BEB). Os valores obtidos indicam coeréncia quando comparados com
os valores determinados por autores de outros trabalhos nestas mesmas trajetorias, como
OSAGIE (1986) e HWANG & MITCHELL (1987).

ROSA (1993) considerou modelos para a estrutura da crosta e do manto superior na
América do Sul. Foram usados estudos com as ondas de superficie Rayleigh para o harménico
fundamental, em que a velocidade de grupo foi determinada para diversos eventos, com
epicentros na borda Oeste da América do Sul, e registrados em trés estagdes sismograficas
localizadas em territorio Brasileiro (BDF, RDJ, BEB). Os valores de velocidade de grupo foram
determinados utilizando a janela mével no tempo de LANDISMAN et al. (1969), no intervalo de
periodo de 20 a 100 segundos. Os modelos classicos que geraram as curvas de dispersdo tedrica
foram o modelo continental de GUTENBERG (1913), listado por AKI & RICHARDS (1980) e o
modelo Ocednico 8099, de DORMAN (1963). As curvas tedricas de dispersio foram

comparadas com as curvas de dispersdo médias observadas em diferentes diregdes. Com isto, foi

16




possivel determinar quais os modelos classicos que melhor ajustavam-se as curvas médias de
dispersdo.

MIANO (1993) realizou um trabalho cujo objetivo foi a regionalizagdo da velocidade de
grupo do harmdnico fundamental das ondas de Rayleigh na Placa Sul-Americana, utilizando 37
eventos sismicos registrados na estagdo sismografica do Rio de Janeiro (RDJ). Foram
determinadas as curvas de velocidade de grupo para as ondas de superficie Rayleigh. A estas
curvas observadas foram ajustadas as curvas tedricas de velocidade de grupo, para os modelos de
JORDAN (1981), LEVEQUE (1980) e OKAL (1977), com objetivo da regionalizagio na Placa
Sul-Americana. A metodologia de regionalizagdo se encontra descrita por ROSA (1986) e ROSA
& AKI (1991). Foram filtrados 37 eventos sismicos, com o filtro da janela moével no tempo de
LANDISMAN et al. (1969), no intervalo de periodo de 18.2 a 109.9 segundos. As curvas de
dispersdo foram agrupadas em onze grupos. Estes grupos de curvas de velocidades incluem
eventos com azimutes proximos, correlacionados por terem mais de 40 porcento da trajetoria do
percurso em um mesmo tipo tectdnico em relagdo aos trés modelos iniciais utilizados pelos
autores. Os dados de dispersdo obtidos refletem uma tipica crosta ocednica, em areas de Bacias
ocednicas profundas no Atlantico Norte e Sul, enquanto que, nas areas do Atlantico Central,
foram observadas velocidades de grupo mais baixas. Para as trajetorias continentais foi possivel
obter uma boa comparagdo das curvas de dispersdo observadas com as tedricas geradas pelo
modelo de GUTENBERG (1913) listado por AKI & RICHARDS (1980).

JAMES et. al. (1993) determinaram valores de velocidade de grupo e de fase das ondas de
superficie Rayleigh e Love. Foi utilizada uma rede local de 9 estagdes de periodo curto que estdo
localizadas a sudeste do Brasil ( latitude aproximada de 20 graus Sul ). Foram selecionadas duas
estacdes ( PPDB e RIFB ) nas quais o método de duas estagdes foi utilizado para o calculo das
velocidades de grupo e de fase para um sismo, com epicentro localizado na parte central do
Chile. As curvas de velocidade de grupo foram obtidas utilizando a técnica do filtro multiplo de
DZIEWONSKI et al. (1969), no intervalo de periodo de 10 a 100 segundos. Os valores de
velocidade de fase foram determinados utilizando-se o desenvolvimento tedrico de BLOCH &
HALES (1968), no intervalo de periodo de 10 a 100 segundos. Para a inversdo das curvas de
velocidade de grupo, foi utilizada a inversdo diferencial, com os programas computacionais

desenvolvidos por RUSSELL (1987). Estes programas aplicam inversio do modelo de
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velocidades das ondas cisalhantes em profundidade. Como resultados, os autores obtiveram a
espessura da crosta em 40 km, com uma incerteza nas medidas estimada em 10 km. Para as areas
proximas ao Craton de Sao Francisco os resultados indicam uma espessura da crosta de 40 a 42
km, com as velocidades crescentes ndo evidenciando descontinuidades na crosta média. Os
valores apresentados pelo modelo das ondas cisalhantes sdo em torno de 4.8 a 4.9 km/s para a
profundidade de 40 km, para a trajetoria que cruza a Bacia Sedimentar do Parana.

ROSA & GUERREIRO (1993) desenvolveram estudos com registros de eventos sismicos
da estagdo sismografica de Brasilia (BDF). Os eventos usados estio distribuidos na borda da
Placa Sul-Americana. Foram determinados valores de velocidades de grupo das ondas Rayleigh
para o harmonico fundamental. Foi utilizado o filtro de janela mével no tempo de LANDISMAN
et al. (1969), no intervalo de periodos de 20 a 100 segundos. As curvas de dispersdo
correspondentes aos 32 eventos foram agrupadas em nove grupos e foi calculada a curva média
para cada um deles. A regionalizagdo foi aplicada utilizando os procedimentos descritos por
ROSA (1986). Foi observada uma boa correlagdo das medidas de velocidade de grupo com as
medidas de outros autores, principalmente considerando a variagdo azimutal dos percursos. Para
a borda Oeste da América do Sul foi observado Que a espessura da crosta pode ser menor do que
60 km, estabelecida quando foi utilizado o modelo de PATTON (1978), para a regido do Tibet
(Asia). Os resultados também foram comparados com os obtidos por SOUZA (1988) na regido
do Escudo Brasileiro.

PENNA (1993,1994) apresenta um zoneamento regional, que corresponde ao estudo
comparativo entre trajetorias das ondas de superficie Rayleigh sobre a Bacia Sedimentar do
Amazonas e sobre o Escudo Brasileiro. Foram pré-selecionados 23 eventos, que foram
registrados nas estagGes sismograficas BEB e BDF, estando ambos eventos e estagdes localizados
na América do Sul, e correspondentes a 21 trajetorias. Apés aplicagdo de alguns critérios, foram
selecionados 13 eventos, e determinados os valores das curvas de velocidade de grupo e de
amplitude espectral. A técnica do filtro multiplo de DZIEWONSKI et al. (1969) foi utilizada
para determinar os valores de velocidade de grupo e a amplitude espectral, no intervalo de
periodos de 4 a 50 segundos. A partir da curva de velocidade de grupo foi realizado o processo
de inversdo ao modelo em sub-superficie. Em seguida, as medidas de atenuagdo foram obtidas

utilizando-se as amplitudes espectrais, no mesmo intervalo de periodo da filtragem. Finalmente,

18




foi feita a inversdo da atenuag@o, para se obter a distribuigéo do fator de qualidade em fungdo da
profundidade. As curvas de velocidade de grupo das ondas Rayleigh observadas foram invertidas
para obteng¢do do modelo de velocidade das ondas cisalhantes em profundidade. As trajetorias
com maior densidade de dados, como: Colombia-Peru, Equador-BEB e Equador-BDF foram as
que tiveram suas curvas de dispersdo invertidas e, em seguida, determinados os coeficientes de
atenuacgdo. Com estes coeficientes, foi possivel determinar os modelos de distribuigio do fator de
qualidade para as seguintes trajetorias: Peru-BEB, Peru-BDF e Colémbia-BDF. Valores dos
coeficientes de atenuagdo e do fator de qualidade (), foram obtidos para os modelos de melhor
ajuste para as trajetorias estudadas. Os modelos de ondas cisalhantes obtidos pela inversdo da
curva de velocidade de grupo indicam uma espessura da crosta entre 40 e 42 km.

SANTA ROSA & ROSA (1994)| determinaram valores de velocidade de grupo para as
ondas de superficie de Rayleigh correspondentes ao harmonico fundamental. Foram selecionados
inicialmente 116 sismos registrados na estagdo sismografica de Belém (BEB), que posteriormente
foram filtrados, utilizandd-se dois métodos de processamento dos dados de onda de superficie. O
filtro maltiplo de DZIEWONSKI et al. (1969) ¢ a janela movel, de LANDISMAN et al. (1969),
no intervalo de periodo de 20 a 100 segundos. As curvas de velocidade de grupo foram
selecionadas ap6s a verificagdo de que a janela moével apresentou o maior nimero de bons
resultados para os dados registrados na estagdo de BEB. Os resultados obtidos pela filtragem da
janela movel foram agrupados em dezessete curvas de velocidade de grupo médias,
correspondendo a sessenta e sete trajetOrias continentais, ocednicas e mistas (continental e
ocednica). Dezessete curvas de velocidade de grupo médias foram ajustadas as curvas de
velocidade de grupo tedricas obtidas utilizando-se diversos modelos iniciais da literatura como:
ANDERSON & TOKSOZ (1963), modelo oceanico, GUTENBERG (1913), continental;
DORMAN (1963), modelo ocednico 8099; BRUNE & DORMAN (1963), Canada, DEWART &
TOKSOZ (1965), Leste da Antartica, GABRIEL & KUO (1966), India; BLOCH (1969), Africa;
GUMPER & POMEROY (1970), Africa; JAMES (1971a), regido dos Andes na América do Sul;
WICKENS (1971), Canad4; e PATTON (1978), Tibet na Asia. As curvas de velocidade de
grupo observadas foram invertidas utilizando-se a técnica de inversdo diferencial de RUSSELL
(1987). Também foram determinados os espectros dos valores médios da transformada de

Fourier e os espectros de autocorrelagdo dos sismos estudados. Os espectros de amplitude média
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e de autocorrelagio para a estagdo sismogrifica de Belém (BEB) foram comparados com o0s
espectros das estagdes de simbolos BCAO, BDF,BOCO,SLR e ZOBO, todas localizadas na
América do Sul e na Africa, dados estudados por CARDOSO et al. (1994). Foi apresentado
também neste trabalho o levantamento de dados da literatura para a velocidade de grupo das
ondas Rayleigh com trajetorias na América do Sul correspondentes as ultimas duas décadas de
dados de velocidade de grupo. Como conclusdo, os modelos obtidos para as trajetorias
continentais na placa  Sul-Americana indicam descontinuidade entre 39 e 40 km de
profundidade, e para as trajetorias ocednicas, em 12 km de profundidade, particularmente em
trajetérias no Atlantico Sul onde se tem o maior namero de curvas de velocidade de grupo. Os
espectros de valores médios para a transformada de Fourier e de autocorrelagdo para estagdo de
Belém, indicam baixos valores da razio sinal/ruido no intervalo de periodo estudado na filtragem
dos sismos. Estes resultados negativos devem-se possivelmente a um problema na sua calibragao.

CARDOSO et al. (1994) obtiveram as curvas de velocidade de grupo para as ondas de
supetficie Rayleigh, para o harmdnico fundamental. Inicialmente foram selecionados 859 sismos
registrados nas estagdes sismograficas de' simbolos BCAO,BDF,BOCO,CAY,SLR e Z0BO.
Todas estas estagdes fazem parte do sistema DWWSSN, SRO e GEOSCOPE. Os sismos foram
registrados no intervalo dos anos 1981 a 1987, e as estagdes estdo localizadas na América do Sul
e na Africa. Os valores de velocidade de grupo foram obtidos utilizando-se o método de
filtragem da janela movel de LANDISMAN et al. (1969), no intervalo de periodos de 20 a 100
segundos. Apos a filtragem, restaram 610 sismos, que apresentaram curvas de velocidade de
grupo com resultados dentro dos padrdes estabelecidos nos trabalhos de OLIVER (1962) para as
trajetorias continentais e ocednicas das ondas de Rayleigh. Foram identificadas 695 trajetorias
entre continentais, ocednicas e mistas (continentais e ocednicas) e as curvas foram agrupadas pelo
critério azimutal, As curvas agrupadas correspondem ao niimero reSultante de 60 grupos de
curvas de velocidade de grupo média. As curvas de velocidade de grupo correspondentes aos
grupos foram invertidas utilizando-se a técnica de inverséo diferencial de RUSSELL (1987). Os
modelos iniciais utilizados na inversdo das curvas de velocidade de grupo foram os mesmos
aplicados por SANTA ROSA & ROSA (1994). Foram obtidos modelos continentais com
descontinuidade em 39 e 40 km de profundidade e para os modelos ocednicos em 12 km de

profundidade.
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SNOKE & JAMES (1994) definiram alguns valores de velocidade das ondas cisalhantes
para as estruturas da crosta e manto superior para a regido sudoeste do Brasil. Para esta regido
apresentaram um modelo geofisico de Leste-Oeste de 20 graus de latitude Sul e com
profundidade Leste-Oeste de 800 km. Para percursos que cruzam a Bacia Sedimentar do Parana e
o Craton de S3o Francisco, foram invertidas as curvas de velocidades de grupo e de fase para a
onda Rayleigh ( harmdnico fundamental e primeiro superior ) e onda de Love ( somente
fundamental ). Também foi invertida velocidade de grupo para percursos que cruzam o Pantanal,
e que se extende do subAndes até a parte Oeste da Bacia Sedimentar do Parana. Os valores de
velocidade de grupo foram determinados utilizando o "Método de uma estagdo" para eventos
rasos com epicentro na regido do subAndes. Os dados do "travel time" da onda P. O Moho foi
definido como estando na profundidade de 45 km e que é proximo a profundidade determinada
para o eixo da Bacia Sedimentar do Parana. No Craton, o Moho foi definido entre 40-42 km de
profundidade. Foi verificado que até a profundidade de 200 km os modelos propostos para a
regido estudada apresentam boa resolugdo. Os valores de velocidades no manto superior podem
ser de 1% a 2% mais baixos do que nos Cintu_rﬁes Moveis, porém n3o sio bem definidos. A
velocidade do manto superior ¢ 4% mais baixa no Pantanal.

JAMES et al. (1994) mostram a analise conjunta dasvondas de volume e de superficie para
eventos regionais e telesismicos registrados em um arranjo de estagdes instalados no sudeste do
Brasil (BLSP ). As trajetoria estudadas foram divididas em quatro grupos: o primeiro que vai do
Chaco/Pantanal (regiGes do Pantanal a Leste da Bolivia), cruza o Paraguai e Oeste do Brasil, o
segundo corresponde a Bacia intraCratonica do Parana, o terceiro no Cinturdo Mével Brasiliano (
o qual inclui extensivas "lamproito" e "pipes de kimberlitos" do Alto Parnaiba), e o ultimo
percurso para o Craton do Sdo Francisco. Foi observado com os percursos que cruzam o
Pantanal, que a espessura da crosta vai até 37 km de profundidade. A descontinuidade crosta-
manto é bem definida abaixo do arranjo, através dos valores de velocidade determinada por
SNOKE & JAMES (1994). Com o "travel time" das ondas de volume e a inversdo das ondas de
superficie Rayleigh e de Love, foi possivel determinar significativas variagdes de velocidade ao
longo percursos que cruzam as regifes estudadas como: a regido do "Pantanal" a velocidade

média no manto superior ¢ de v,=4.4 km/s e v,= 7.95 km/s, com valores maiores para 0 manto

superior. A velocidade v, do manto na regido da Bacia Sedimentar do Parana ¢é alta, em torno de
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4.65 km/s, porém a velocidade v, apresenta valores maiores no Cinturdo Mével e o Craton de
S@o Francisco.

VanDeCAR & JAMES (1994) realizaram a inversio robusta do "travel time" das ondas P
e S. Os registros sismicos foram adquiridos utilizando um arranjo de onze estagdes de banda
ampla de 3-componentes que fazem parte do projeto de sismica da litosfera do Brasil (BLSP). O
objetivo deste projeto é de determinar modelos tridimensionais de subsuperficie da parte sudeste
do Brasil. As trajetorias estudadas cruzam quatro principais provincias tectonicas do sudeste do
Brasil: a primeira € o arco do Craton de Sdo Francisco, a segunda € adjacente ao Cinturdo Movel
do Proterozéico Brasiliano/Pan-Africano, a terceira é a Bacia intra-Cratonica do Parani, e a
quarta a Costa do Cinturdo da Ribeira. Os "travel times" foram obtidos utilizando os
procedimentos de multi-canais e correlagdo-cruzada. Em seguida foi realizada a tomografia para
as regides definidas anteriormente, os resultados indicaram os seguintes resultados: a Bacia
Sedimentar do Parana ¢ constituida de material de alta velocidade, a interface da Bacia
Sedimentar do Parana com o Cinturdio Mével Brasiliano declina suavemente para o Oeste.

CARVALHO (1995) determinou 48 durvas de velocidade de grupo das ondas Rayleigh
utilizando a técnica da janela movel de LANDISMAN et al. (1969), para o intervalo de periodo
de 17 a 85 segundos. Estas curvas foram invertidas para determinar o modelo em subsuperficie
da Terra, com trajetdrias cruzando o Oceano Atlantico e a Placa Sul-Americana. Como resultado
para as trajetorias ocednicas obteve quatro descontinuidades que sdo: 14, 40, 74 ¢ 110 km de
profundidade e atribui a espessura da crosta em 40 km de profundidade. Também observou que a
velocidade das ondas cisalhantes para estas trajetorias tém valor médio de 3.6 km/s e o manto
superior esta em torno de 20 km de profundidade. Para as trajetorias continentais cruzando a
América do Sul, observou também quatro descontinuidades que sdo: 6, 20, 50 ¢ 120 km de
profundidade. Determinou a zona de transigdo entre crosta e manto em 50 km de profundidade e

com valor médio das ondas cisalhantes em 4.36 km/s.
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2. METODOS DE DETERMINACAO DA VELOCIDADE DE GRUPO DE
ONDAS DE SUPERFICIE
2.1 INTRODUCAO AO PROCESSAMENTO DE DADOS

O processamento dos dados de ondas de superficie consiste da digitalizagdo, condugéo de
corregdes e filtragem dos registros sismicos, para obtengéo das curvas de velocidade de grupo do
harménico fundamental das ondas de Rayleigh. Neste capitulo discutimos todos os aspectos da
digitalizagdo dos registros sismicos, em seguida descrevemos as duas técnicas de filtragem das
ondas de superficie que foram utilizadas neste trabalho. Ao final, discutimos a relagdo entre estas

duas técnicas de filtragem utilizadas.
2.2 DIGITALIZAGAO DOS REGISTROS ANALOGICOS

Parte dos registros sismologicos se encontram normalmente na forma analégica. Assim faz-
se necessaria inicialmente sua digitalizagdo. A digitalizacdo do sismograma ¢é feita com
espagamento irregular no eixo do tempo, sendo necessaria a interpolagdo destes valores com
relagio a um valor constante no respectivo eixo.

No trabalho de ROSA (1986) encontramos especificadas as etapas a, b, ¢, d e e descritas
abaixo, que relatam os passos da metodologia para a digitalizagdo dos sismogramas. As corregdes
discutidas por JAMES & LINDE (1971) ( descrevemos com mais detalhes essas corre¢Bes nas
segbes 2-2a e 2-2b) foram utilizadas antes da interpolagdo. Na interpolag@o foi utilizada a técnica
"Spline Cubica", sendo este interpolador indicado por WIGGINS (1976) como sendo o mais
adequado para sinais sismicos. Todas as etapas da digitalizagdo e as corre¢des se encontram
descritas abaixo na seguinte ordem:

a) Para orienta¢iio na mesa digitalizadora sdo digitalizados pontos de referéncia, pontos de (1) a
(5) mostrados na Figura 2.1a.
b) Sdo digitalizados dois pontos (1) e (2), Figura 2.1b, para definir o dngulo de inclinagéo 6

entre o trago do sismograma e uma linha horizontal da mesa, tendo em vista que o sismograma é
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sempre posicionado inclinado em relagdo a mesa. Este dngulo sera usado para corrigir as
coordenadas (x, y) de cada ponto digitalizado.

¢) O ponto (3), também mostrado na Figura 2.1d, ¢ digitalizado para definir o angulo B’ (Figura
2.1c) entre a diregdo de movimentagio do trago luminoso, ou pena, no papel, Figura 2.1c, e a
normal ao trago do sismograma. O angulo B’ é também usado para corrigir a posigdo (x , y) dos
pontos digitalizados.

d) Dois pontos, (4) e (5), mostrados na Figura 2.1a, sdo digitalizados sobre duas marcas
consecutivas de minuto, que permitem converter a distdncia entre as duas marcas de minutos em
unidades da mesa digitalizadora.

e) O ponto inicial (6) da Figura 2.1a, é digitalizado, comecando assim a digitalizagio do
sismograma, que € finalizado no ponto final (7) (Figura 2.1a)

Marca de tempo no sismograma

+
- i & b n mﬂ.nha d: egistro
P I ™
é = ok é m ™ e

Ponto inicial Ponto final
da digitalizacéio da digitalizaciio

Figura 2.1a

coordenadas do ponto 1

(=1,¥1) coordenadas do ponto 2

Figura 2. 15%2¥2)

i - ;ai eixo do tempo  H

. [coordenadas
(23,73)
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As corregdes descritas por JAMES & LINDE (1971) tratam da inclinag@io do sismograma
em relagdo ao eixo horizontal da mesa digitalizadora e da inclinag@o do trago sismico em relagdo
a margem do papel. Estes fatos geram incorre¢des nas coordenadas dos pontos amostrados. Em
seguida, os items 2-2a e 2-2b abaixo, tratam detalhadamente destas corregdes.
2-2a- Na primeira corregéo sdo eliminadas as eventuais inclinages existentes entre o eixo (x) e 0
eixo horizontal da mesa digitalizadora (x), mostrado na Figura 2.1b. Isto é realizado utilizando-se
a matriz de rotagdio com o angulo 0, para todos os pontos digitalizados. Em seguida, ¢ escrita a
expressdo para obter o valor de © :

0= tan‘{@j, (VR))

y, = ¢aordenada do ponto inicial da digitalizagdo ( obtida no passo e ),
y, = éaordenada dé um ponto do trago sismico da digitalizagdo (obtida no passoe),
I = comprimento do trago digitalizado ( Figura 2.1d ).

As coordenadas em relagéo aos novos eixos sdo obtidas pelo produto escalar da matriz
rotagdo pelo vetor de coordenadas (x,. , y,)' utilizando o dngulo 6, o que resulta nas novas
coordenadas, corrigidas, de cada ponto, seguindo as expressdes:

x; =x, cos®+y,; sen0
22

¥, =y, cos8—x, send
2-2b  Esta segunda corregio € devida ao fato normal do trago do sismograma ndo coincidir
com a dire¢do do movimento do feixe luminoso, ou do trago da pena, no papel. O efeito é um
incremento provocado pelo movimento de translagéo do tambor em cada rotagiio do mesmo. Este
incremento é necessario para ndo haver sobreposi¢io do trago sismico no papel. Isto resulta no
fato que as linhas dos sismogramas sdo paralelas entre si, porém ndo o s3o em relagio a borda do
papel, criando um angulo B, mostrado na Figura 2.1d. O valor de B’ ¢ muito pequeno, logo,
podemos fazer a seguinte aproximagdo: tan B’ = B'. Entdo, o valor de d= y,-y,, em que
y, e y, s@o as ordenadas dos pontos (1) e (3) da Figura 2.1d, do trago digitalizado. Assim,

usando-se a aproximagdo citada, qualquer ponto de indice inteiro 7 tera suas coordenadas

(x,. LY ') corrigidas pelas expressdes:
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a, = \d* +y}

t,=x; +d

(2.3)

onde g, e ¢, sdo respectivamente , a amplitude e o tempo corrigidos.

Os valores de amplitude e de tempo corrigidos sdo entio usados no processo de
interpolagdo. O interpolador "Spline Cubica" é aconselhavel para sinais sismicos, devido a sua
quasi periodicidade segundo WIGGINS (1976), no qual a amostragem discreta se faz mais
concentrada nos picos do sinal. A seguir, descrevemos o procedimento de interpolagio de
sismogramas digitalizados.

Seja a fungiio f(¢) definida no intervalo (7,,7,,) para i=1, ... ,N. Podemos fazer
aproximagdes de f (f) em subintervalos de (Z,,f,,,) para diferentes polindmios. Trés principais
condigBes tém que ser satisfeitas para definirmos a interpolag@o da "Spline":

1- A curva é cubica por partes, isto é, os coeficientes do polindmios sdo diferentes em cada
subintervalo de (,,%,,).

2- A curva passa através dos pontos dados (7;, a,, i=1,...,N).

3- As derivadas f'(t,), f" (t,) sdo continuas nos pontos de amostragem.

A expressdo para o interpolador "Spline Cubica" ¢ obtida através da aproximagdo
polinomial de Lagrange quando dois pontos sdo dados. O interpolador é representado pela

expressao abaixo,

a, )= 55ttt 07{(t- 1)+ A+ a1 Y- Na-h) +h] }. @4

em que A =1 —1_ representa o intervalo entre as amostras consecutivas e a,(#,) ¢ a inclinagio
média ponderada, obtida a partir da média das inclinagSes m, das linhas retas conectadas por
pontos amostrais. Entdo, a expressdo para a,(f,) € definida como:

w;m; + W, \m,.,

a: f.)=
,(,) wi+wi+l ’

sendo

. a(t)-a,_(1)
i L=t

2
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e a,.(t,.) € o valor da amostra na posi¢do 7 =7,. O valor de w,, que funciona como um peso de
a; (1), é definido na expressdo
1

w, = ,
(maxlm,.l + 8)
em que & ¢ um numero muito pequeno comparado com m;, que é usado quando o valor maximo

m, =0.
2.3 CORRECAO INSTRUMENTAL

Os tragos dos registros sismicos das estages sismograficas sdo o resultado da convolugio
do movimento do solo com a fungdo transferéncia dos sismografos. Entdo definiremos de forma
genérica x(¢) como o movimento do solo ¢ ¢ o movimento do galvandémetro. HAGIWARA

(1958), define a equagdo diferencial que relaciona os valores de x e ¢, da seguinte forma:

d*¢ d’¢ d*¢ d¢ d*x
drt ” dr’ n di? o.‘dt p$=-4 dr 23)

as constantes m,n,0,p e q sdo dependentes dos parﬁmetros do sismémetro e do galvanometro. A

equagio (2.5) leva em consideragdo apenas o harménico fundamental e tem para solugdo as
equacdes descritas em (2.6):
X=x, ei a ei @t
(2.6)
¢ =¢meiﬂ g et
Estas equagOes se aplicam ao caso estacionario. ¢, é a amplitude do sinal que sai do
galvanémetro e f§ ¢ o dngulo de fase (radianos). x_ € a amplitude do deslocamento do solo e « é
a fase do deslocamento, expressa em radianos. Substituindo-se as equacgdes (2.6) e suas derivadas
na equagdo (2.5), determinamos a expressdo:
¢m e'# @ _ I-w3q

- . @7
x o' -io’m- o’n+iwo+p

m
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Da equagio (2.7), definimos a razio entre amplitudes (¢ % ) e entre as fases ¢®*, que

podemos representar por tan (B —a). A equagdo (2.7) se encontra no dominio complexo, entéio

definiremos as razdes de amplitude e fase em termos da parte real e da parte imaginaria
(Rf :I j‘)a

1

- nlf(hl,hz,s,c,sl) e tan(B-a)=R—’, 2.78)

3 % " -
sendo f(h,h,,9 ,c,S,)zW para m, = \/; , entdio os valores de I, edeR, , sdo

dados por: A
I =[1-{(1+1/82) +4 i b, 178 *(1-07)}8,7 +(1/8 %) 9]

Ry =[-2(n+1/8 k)8, +2(n /8 +h)872/8],
os valores de todos os pardmetros das equaqx“)ies se encontram definidos abaixo:

h, = constante de amortecimento do sismdmetro,
h, = constante de amortecimento do galvanémetro,
T, = periodo do sism6metro,

T, = periodo do galvanémetro,

T, = periodo natural do solo,

_ I
0= %
_ T,
RVZ2

q = constante relacionada com a massa do péndulo,

o? = fator de acoplamento ( entre sismdmetro e galvandmetro),
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Kk = ¢ o momento de inércia do péndulo sobre o eixo de rotagdo do péndulo,
v = é o coeficiente da forga restituitiva do galvandmetro.

Em um sistema de registros analdgico, do tipo empregado pelas estages do sistema
WWSSN, o movimento do galvandmetro é amplificado no sistema de registradores que usam o
tambor para prender o papel onde vai ser registrado o trago sismico.

No sistema Optico de registro, pode-se observar a deflexdo no foco de luz no registro do
tambor. E dada pela relagio abaixo:

VYm=L4,,
em que y,, é a amplitude do sismograma, registrada no tambor, L ¢é o comprimento do desvio
optico, que é duas vezes a distdncia entre o espetho do galvandmetro e o registro no tambor.
Entdo, substituindo-se o valor de ¢, da expressdo acima na equagdio (2.7a), determinamos as
expressdes abaixo,
Yo f(h 19,09) ¢ 0=

X,
m 711 111 (28)

- Ym :
X, = :
0f(h.h,,9,5.9,)
em que f representa a amplitude caracteristica e (B —a) as fases caracteristicas do sismégrafo

Vm

m

na equacio (2.7). A razdo é chamada de magnificagdo do sismografo.

Para corrigir os registros do sistema WWSSN s@o necessarias as seguintes informagdes: O
periodo do sismOmetro, o periodo do galvandmetro e a magnificagio MAG. O valor de MAG € o

pico da magnificagéo, isto ocorre quando o valor de f € maximo, f,,. , entdo pela equagdo (2.8)
Q:(W% ) Substituindo-se o valor de Q na equagio (2.8) , ficamos com a seguinte

expressdo:

_ VoS e
X = 3
"~ MAGf(h,h,8 6.8,

que ¢ a equagio da amplitude corrigida.

(2.9)

No trabalho de CHANDRA (1970) encontramos a equagéio que fornece os valores de
amplitudes que serdo utilizados para corregdo do instrumento. O trabalho de CHANDRA (1970)
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baseia-se nas expressdes tedricas para sismografo eletromagnético desenvolvidas por

KISSLINGER (1967). A amplitude do instrumento ( 4, ) é dada pela expressdo como segue

mm3

—, (2.10).

Aps(@) = > 7
{[(o)z_mf)(mz—mfl)—4§§1m”0)n1(1—0'2)0)2] +407[E (02 -0%) +E0,(03 ~0?)] }A

em que
0,= 2% , frequéncia circular do sismometro e T, é o periodo do sismometro,
n

0, = 27]; , frequéncia circular para o galvandmetro, onde 7, é o periodo do galvanémetro,

E,E, = sdo as constantes eletromagnéticas do sismometro e do galvandmetro,

o® = fator de acoplamento entre sismémetro e galvandmetro,
m = constante normalizada apropriada para o pico de magnificagdo de um sismégrafo
individual,

o = frequéncia circular natural do sistema.

Os valores das constantes sd3o tabelados de acordo com os picos de magnificagdo, sendo o

valor de m = mG/Max' Substituindo este vélor na expressdo (2.10), obtemos

m(!)3

2 _o2Hn2 w2 _222 2 2_ 2 2_22%
[(0) mn)(m mnl) 4&510)"(\)”1(1 c )(D ] +4o [élml(wn ® )+§°)n(mnl ® )] } max

(Max)? = (2.11).
o valor de Max, corresponde ao valor de amplitude maximo da fungéo instrumento.

Os valores das amplitudes determinadas pela equagdo (2.9) de HAGIWARA (1958) e pela
equagdo (2.10) de CHANDRA (1970) séo utilizados na corregéo do instrumento. PUJOL (1982)
descreve que existe uma pequena diferenga, da ordem de 1%, quando aplicamos a corregio de
amplitude, utilizando as equagSes de HAGIWARA (1958) e CHANDRA (1970).

Sobre a corregdo an fase do movimento do solo, que também ¢é discutida por AKI &
RICHARDS (1980): a fase obtida utilizando a equagio de HAGIWARA (1958) pode ser
corrigida adicionando-se o valor de . Como foi convencionado, o movimento do galvandémetro
¢ para cima quando o movimento do solo for para cima também. Entio, podemos escrever a

equacdo da fase corrigida para o movimento do solo como sendo

o =f - arctan (I%f)—n , (2.12)
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sendo o a fase do deslocamento em radianos; 3 é a fase do galvanémetro em radianos. Os valores
de I, e R, foram descritos anteriormente como parte imaginéaria e real da fungdo caracteristica
do sismografo, f (A, ,h,,v,0,v,), (equagdo 2.7).

As respectivas equagdes de corregdo de amplitude (2.9) e (2.11), (2.12) e de fase de
HAGIWARA (1958) e de CHANDRA (1970), serdo utilizadas, com a técnica de filtragem da

janela mével de LANDISMAN ef al. (1969) e a técnica do filtro multiplo de DZIEWONSKI et
al. (1969). Ambas técnicas de filtragem serdo em seguida estudadas nas se¢des 2.4 € 2.5.

2.4 TECNICA DA JANELA MOVEL NO TEMPO

Nesta se¢do apresentamos a técnica de filtragem da janela movel no tempo, que tem como
objetivo separar as informagbes dos harmOnicos que compdem a observagdo das ondas de
superficie de Rayleigh. A separagdo consiste em obter a curva de velocidade de grupo do
harmédnico fundamental e as amplitudes espectrais correspondentes.

Um filtro varidvel no tempo pode ser usado para atenuar os harménicos superiores e a
interferéncia de propagacdo das ondas de multiplas trajetorias. Tal filtro foi primeiro aplicado para
dados de onda de superficie por PILANT & KNOPOFF (1964) e discutido por LANDISMAN ef
al. (1969). Como aplicagGes temos os trabalhos de FORSYTH (1973), SUAREZ (1982), ROSA
(1986), ROSA & AKI (1991), ROSA & GUERREIRO (1993), MIANO & ROSA (1993),
SANTA ROSA & ROSA (1994) e CARDOSO et al. (1994). O trabalho basico utilizado para o
desenvolvimento do filtro é o de LANDISMAN et al. (1969), que trata das propriedades do filtro.
Um fluxograma incluido na subsegio 2-4.1 descreve os passos utilizados no procedimento da
analise da janela mével.

O problema da largura do filtro no dominio do tempo esta relacionado com os efeitos

combinados do trucamento do sismograma pela funcdo W(r) e a operagdo pela fungdo
modulante g(z). O truncamento ¢é efetivamente realizado pela especificagéo dos limites finitos de
integragdo na integral de Fourier (equaggo 2.13 abaixo).

O espectro do sinal sismico é representado por um sinal monocromatico escrito como:
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Y o1 |
F)= I;(t) cos (o,t) e’ ®'dt (2.13)
-YPr
sendo:
T = periodo considerado,
2r A . . ”»
Op = frequéncia do sinal monocromatico,
n
2n ) )
® = ? : frequéncia da analise,
P = comprimento da janela em unidade de periodo analisado,
q(#) = fungdo janela simétrica no intervalo -05SPT < ¢ < 05PT.
Podemos escrever a equagio anterior como:
% PT ‘ % PT
F)= Iq(t) cosm ,f coso fdf + i Iq(t) cos® ./ seno tdf. (2.14)
-l PT -KPT

A segunda parcela desta soma é zero pbis temos o produto de duas fungdes que resulta em
uma fung@o impar. A integral de uma funcdo impar em um intervalo simétrico é nula. Como

representacdo do sinal janelado e modulado no dominio da freqiiéncia, temos

Yot
F)= Iq(t) cos® f cosm fdt. (2.15)

-YPT

Observe que o intervalo de integragdio é igual ao comprimento da janela, e também igual ao

produto do fator P pelo periodo selecionado na analise, T.
Nos estudos de LANDISMAN et al. (1969), foram testadas trés fungdes modulantes ¢q(z).

As trés funcOes estudadas sdo:
q(t)=1

nt
q(t) = cos (_P_f) (2.16)

o T 1
o= {3 7)
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Para estas trés fungdes foram realizados testes com larguras diferentes das janelas, com os

respectivos valores do pardmetro P de : 3 , 4.5 e 6. No resultado dos testes, as amplitudes
relativas (% ) séo dadas em decibel (dB) em fungdo do periodo relativo ( % ). O estudo

com respeito a resolugdo das componentes adjacentes ao lobo principal € dado pela largura de
q(t). A fungdo modulante cos” ¢ a mais larga, sendo medianamente larga a fungio cos , e mais
estreita a fungdo unitaria. Foi observado que o ruido diminui quando a amplitude maxima nas
vizinhangas do lobo principal decai rapidamente em ambos os lados. As envoltorias dos picos
decaem com o crescimento do periodo. Para a fungdo modulante cos” o decaimento é de 40 dB
com P?, para a fun¢io modulante cossemo o decaimento é de 20 dB com P. Os valores das

amplitudes espectrais para as respectivas fungdes modulantes s@o:

p| 02 Px) sen(®2 2 pr)
F(o,P)= @ + e
7" e Dy =0 o o, +0

nt® p
(0]
P cos(m”m_m Pr) : COs(m”(:m Pmn)
F@,P)=— | — — + @17
2o (% P-1/2)(°’no)°’ P+1/2) (""‘m+m P-1/2)(9£o—)t°i P+1/2)

P sen(—> P x) 22 pr) }
F:«;(‘D,P)=‘l +
20( O =0 o, Oy=0 , . D=0 Op+® o Dy +O Oy +O
(0) me-Pl)(o) P+1) (a) me Pl)(o) P+1)

Foi verificado para as trés fungSes modulantes que utilizando os valores de periodo
menores do que 7, que as amplitudes nos lobos laterais decaem os seus valores em relagéio aos
valores do lobo principal. Os valores dos espectros das fungdes modulantes F|, F, e F, sdo
determinados de forma assint6tica quando o valor do limite ( lim ,__ ) e o valor do parimetro

P é mudado para se obter o valor ideal:

E(e,P)=1/0
(V]
FZ(O)’P)=O)(03 1/2-1/2) (218)
1
Fj(o,P)

"o+ Do -1
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Foi observado também que a resposta do pico para todos os trés lobos principais ¢
ligeiramente deslocada na diregdo de periodos longos. E possivel uma avaliagio determinando-se

as suas respectivas derivadas em relagdo a w:

MI o (2.19)
do "

os resultados das derivadas apresentados sdo negativos, indicando que o valor de @ associado
com o maximo do lobo principal esta situado nas freqiiéncias menores do que w,, ou seja,
encontra-se deslocado de fase. O sinal monocromatico que tiver um deslocamento de fase com
relagdo ao centro da janela nfio afeta substancialmente os resultados derivados no caso em que a
defasagem for nula. Entdo, os maximos dos lobos principais sdéo encontrados através de avaliagGes
numéricas das trés fungdes modulantes. A perturbag@o relativa no periodo para cada harnénico é
funcdo da largura da janela, P.

Os valores das amplitudes espectrais, embora diferentes de seus valores verdadeiros, ou
seja, sem a defasagem de fa‘se, ndo perdem a propriedade de que 0 maximo € deslocado para os
periodos longos. Ou seja, os valores de amplitudes que pertencem ao intervalo que contem a
amplitude maxima (@, @, ), possui no sisrﬂograma um tempo 7,, que € usado para calcular a

velocidade de grupo.
2.4.1 FLUXOGRAMA DA TECNICA DA JANELA MOVEL

O fluxograma descreve a analise do truncamento e a selecio de uma por¢io do
sismograma, pela multiplicagdo por uma fungdo modulante que tem como objetivo eliminar a
contaminagdo do sinal por baixas freqiiéncias presentes no mesmo. Na fase final da aplicagéo da
técnica, ¢ necessario o calculo da transformada de Fourier do sinal preparado e, em seguida, sdo
determinadas as amplitudes e fases do sinal para cada valor de periodo analisado. Nesta vltima
etapa ¢ removido o efeito instrumental do sinal original. As etapas sdo descritas abaixo:

1- O sismograma f (7).

2- Avaliagdo dos parametros da janela retangular,
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P r I3 . A . . ’ . 7.
- definigdo do tempo 7, = A ( r é a distancia epicentral , / = indice que controla 0 numero
!

de velocidades de grupo U para cada periodo analisado ).
- definigio da janela retangular '

jl , 1,-05PT,<t<1t,+05P T,
w(t) =
lO , VY t forado intervalo.

O indice k corresponde ao numero de periodos a serem analisados pelo filtro, P, sendo um
pardmetro a determinar.
3- Multiplicagdo da janela pelo sismograma,
S()=f@)W().
4- A raiz quadrada da fungdo modulante ¢,(¢) é p (¢). A fungdo ¢ avaliada para o parimetro P,

o) = fg,0.
5- Remogdo da média e da tendéncia linear do sismograma pelo método dos minimos

quadrados (reduzindo o nivel dc a zero), introduzidas pela multiplicagio do sinal da janela
retangular,

S@#) - S@).

6- Multiplicagdo do sinal pela raiz quadrada p(7) da fungdo modulante g(¢),

elr) = S)pl2).

7- Remogio da média e da tendéncia linear introduzida pela modulagéo,

e(t) — e(1).

8- Multiplicac@o pela raiz quadrada da fungdo modulante,

K1) = e()ple).

9- Transformada de Fourier,

1
=BT,

2 -i2np=—
F.= [nwe .
"';'P‘Tk
10- Avaliagdo da amplitude e da fase, Amplitude 4, =|F, |, fase Ph, = tan'll_ ALR]
’ * v g LRG(FI k) J .
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Nesta etapa € realizada a corregdo do efeito do instrumento. Os valores de amplitude
determinados estdo correlacionados com o tempo correspondente a velocidade de grupo. Para

cada periodo sdo repetidos os passos de 2 a 10 .
2.5 TECNICA DO FILTRO MULTIPLO

Os trabathos utilizados para o desenvolvimento do filtro sio DZIEWONSKI ef al. (1969) e
HERRMANN (1973), que tratam diretamente sobre as propriedades do filtro, bem como das suas
limitagdes e forma de uso. Algumas aplicagdes foram realizadas por SANTA ROSA & LEITE
(1988), SANTA ROSA (1989), SANTA ROSA & LEITE (1989) , PENNA ef al. (1993) e
SANTA ROSA & ROSA (1994). O registro ¢ transformado do dominio da frequéncia para o

dominio do tempo, pela expressdo

+00
= [F(o) e7 ®'do, (2.20)

—®
sendo IF (a))l o espectro de amplitude do sinal em propagacg@o, tendo sido retirado o efeito da
fonte, ficando apenas o efeito do meio. A velocidéde de propagacdo de uma onda monocromatica
de freqiiéncia angular @ ¢é obtida a partir da condigdo de prbpagapio @t -k (@) ¥ = constante,
sendo r= distancia epicentral e k(@w)como o nimero de onda. Derivando-se em relagdio a 7,

temos

o- (@) (@/})=0. | (2.21)

A velocidade de fase € definida a partir da equagdo (2.21): c(w) = ar -2
dt x(w)

A velocidade de grupo é obtida avaliando-se a expressdo (2.20) e para intervalos definidos ao
redor da frequéncia @,, que corresponde & velocidade de propagagdo simultdnea das fases no

intervalo (@, — £,w, + €). Derivando-se a equagdo (2.21) em relagdo a x(w), obtém-se a

velocidade de grupo dada por U(w) = i(—; Podemos reescrever a equacgio anterior como
Uw) =22 2.22)
dx .




O deslocamento do solo ¢ representado pela combinagfo dos efeitos dos (m+1) harménicos e

expresso na equagdo abaixo,

+ 00

f(H= El}Zi [|F (@) e dw. (2.23)

J=0 _

O filtro Gaussiano ¢ simétrico em relagéo ao ponto central, ®,, ¢ um filtro banda passante, ou

seja, que tem a seguinte expressio:

o-a,

H(o-,) J e—a[ ~) , lol<ao, (2.24)
0 , o>, .

Entdo, o filtro multiplo corresponde a uma janela espectral assimétrica, cuja largura é controlada

por a = parémetro do filtro ¢ w, = largura da janela de corte do filtro. Aplicando-se o filtro na

representacdo (2.23), temos que f{#) muda para a forma A(¢), que ¢ o sinal filtrado e, para sinais

multimodais, chegamos a expressdo complexa:

ud ¥ t__r_)z

. M . _mz(
h(t) = 2o ‘/-’fz |F, ()] e *= (2.25)
V(3 a j=l’

2
A finalidade do filtro é recuperar as amplitudes espectrais de cada harmonico, bem como as
velocidades de grupo para cada frequéncia. A amplitude de Ah(¢z), da o envelope ( onde cada

harménico contribui com um méximo ) a partir da qual se extrai o valor de velocidade de grupo da
amplitude espectral. As frequéncias w, sdo devidamente selecionadas, € o pardmetro a do filtro é
estudado com o objetivo de aumentar a resolugdo, segundo BHATTACHARYA (1981). O

nimero de onda para o j-ésimo harménico ¢ k,, e a velocidade de grupo para o j-ésimo

harménico € U,,;.
2.5.1 Fluxograma da técnica do filtro miltiplo

O processamento ¢ realizado com a seqiiéncia de etapas. corregdes da tendéncia linear, do
nivel dc, do espathamento geométrico, céalculo da transformada de Fourier do sismograma e
deconvolugdo do efeito do instrumento. Finalmente, aplicamos ao sinal corrigido o filtro multiplo
de HERRMANN (1973). Todos as etapas formam a seqiiéncia:

1- Digitalizagio do sismograma f (¢) e interpolagdo para df constante.
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2- Correcgio da tendéncia linear.

Ent3o podemos determinar os coeficientes de uma reta y; = a +b iA t, que melhor ajusta-

se aos dados observados,

_ZyZr-ZiZiy

. poN2iyi-2i2y
N2 -(2i) NYiz-(2)

onde

¥; = Amplitude das observagdes,
N =Numero de observacio,
At = espagamento de tempo constante.
O nivel dc é corrigido de forma simples, apenas calculando a média aritmética dos valores
de amplitude, dada pela expressdo:
1 N
LN
O espalhamento geométrico € uma Icorr‘eqéo necessaria devido a diferentes distdncias
epicentrais quando um evento sismico é registrado por diferentes estagdes sismograficas, sendo
possivel reduzir este efeito corrigindo os sismogramas para uma mesma distdncia de

referéncia r,. O valor médio das distdncias ¢ utilizado na expressio abaixo:

rol= kol %
onde:
|/ (#)] = amplitude corrigida,
|7, (#)] = amplitude observada.

3- Em seguida, é realizada a complementag@o da série temporal, de modo que o numero de
pontos N obedeca a regra N =2", onde n € um inteiro. Entdo, ¢ calculada a transformada de
Fourier direta aplicando-se a técnica da FFT (Fast Fourier Transform). Finalmente, o valor da

transformada é multiplicado por um fator de escala.
fo ()= F (o).




4- Com a transformada de Fourier obtemos, no dominio da freqiiéncia, o espectro do sismograma
F (o) decomposto em amplitude e fase. A deconvolugdo do efeito do instrumento € possivel

utilizando-se a fungéo H(w), que é a inversa da fungio transferéncia do instrumento,

F,(@)=H(o)F, (o).

5- As freqiiéncias do espectro de Fourier @; =n 271,75-, sdo determinadas. O vetor de freqiiéncias

1

centrais o, do filtro é calculado de forma que o quociente seja constante entre as freqiiéncias
adjacentes ® , = ko ,_,. Assim sendo, ndo havera coincidéncia entre os"harménicos da FFT e os
do filtro @, # ® , , entdo procura-se selecionar as freqiiéncias de Fourier mais préximas possiveis
das freqiiéncias centrais definidas para representar os valores.

6- O filtro Gaussiano tem a banda relativamente constante, € pode ser expresso como:

0 ,o <(-b)o,

Hn(oa—m,,)zje “Ca,” ,(1-b)o, <o < (1+b) o,

0,0 >(1+b)o,.

Os valores dos parametros B e b, sdo definidos pela expressdo abaixo,

H,(o,)
H,(o,,)

H, (o,)
Hn(mu,n)

bandaé o,, =(1-5) o, o valor superior ¢ o,, =(1+b)o,.

B=1n , =167, b=0.25 ¢ B= 3.15. Entio, o valor inferior da

7- Multiplicagdio da janela espectral H (o) pelo espectro do sinal F,(®). Podemos escrever o
espectro do sismograma filtrado como:
F,(0)=F,(0).H, (o).
8- Aplicando a transformagdo inversa do sinal filtrado, F, (o), determinam-se as componentes
em quadratura, ¢, (¢) e em fase, A, () logo:
sHE@)} = RO+ig,0).

Entio, os valores de amplitude e de fase instantaneas podem ser escritos como:
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q,(2)
h, (1)

9- Em seguida, ¢ aplicado um algoritmo de procura dos valores maximos de amplitude A () ,

R2(O+q2 (0% e Ph, = tan’ .

h,(1) =

que formam a envelope para os valores de ¢, e o valor de velocidade de grupo pela equagdo
U,= % . A distincia minima entre dois harménicos é dada por ¢, = Tn\/'%' =4T,. Os

valores das amplitudes sdo determinados pela relagio:
By =h(T,,U,) =4 T, b,(t,e) 5 sendot, =t =77 .

Os passos de (5) a (9) sdo todos repetidos até que se tenham todos os valores de velocidade
de grupo versus. periodo. Os valores das freqiiéncias centrais sdo designados por ®,. Os valores
das amplitudes espectrais dos harménicos sdo também recuperados no processo.

10- A transformada de Foprier do sismograma é plotada e também é plotado o espectro de

amplitude observado e a curva de velocidade de grupo.

2.6 RELACOES ENTRE AS TECNICAS DE FILTRAGEM PARA DETERMINACAO
DA VELOCIDADE DE GRUPO

Nesta se¢io comparamos o filtro variavel no tempo de LANDISMAN ez al. (1969) e a
técnica do filtro multiplo de DZIEWONSKI et al. (1969). Esta abordagem se encontra tratada por
RUSSELL et al. (1988).

Nos estudos de ondas de superficie, o objetivo é processar o sismograma f(¢), que é uma
onda de superficie no tempo historico da onda, por uma série de convolugdes de filtros
desenhados para isolar o harménico fundamental. A maior parte dos filtros de ondas de

superficie pode ser expressa pelas seguintes relagdes:
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VO =5 [RERFE) b, 226)

h(t) = -21; [HE -0,)¥0) ¢°'do, @27)
£10)= - [P 0)¥0) ¢ 'do @23)

h(t) =transformada de Fourier de y(¢) filtrado,
y(?) = fungdo pseudo-autocorrelagio,

¥(o ) = transformada de Fourier de y (7),

F@)=2 [F@)| ™ +N@), (2.29)
J

Na equagio (2.30), analizaremos o caso particular para o filtro de empilhamento de fase

P@)=€e"®" =1 e Pl0)=¢ "™ =1 (2.30)

Em seguida,descrevemos cada uma das expressdes citadas anteriormente: F(o) é o
espectro do sismograma e composto da soma dos harm6nicos normais e da componente N(®),
que corresponde a parte aleatoria do espectro, ou seja, a sinais de multi-trajetorias, eventos
interferentes e ruidos inerentes. Se considerarmos que os filtros isolam o j-ésimo harmdnico,
|FJ (m)l ¢ a amplitude do espectro F; e k; é o nimero de onda fixo, com o entendimento de que
o espectro pode conter os efeitos da fonte e do meio por onde a onda se propaga. W.(f,0), a
janela variavel no tempo, é usada para isolar os harménicos de interesse e para melhorar a razio
sinal/ruido, é simétrica na posi¢do T no dominio do tempo com largura controlada por uma
freqiiéncia ®. A fungio H(w —o,), representa o filtro de correlagéio, usado para isolar, no
espectro do sismograma, a energia de propagagio do harmdnico fundamental. A fungioP; ()
representa o filtro de empilhamento de fase de RUSSELL et al. (1988).
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Caso 1. Filtro multiplo. Na equagio (2.26) para o filtro multiplo de DZIEWONSKI et
al.(1969). Neste caso assumimos,
Pi@)=1

W,@)=1,

substituindo-se os valores nas expressdes (2.26 e 2.28):

f) = ﬁ | F@) e ®'do
—° (2.31)
1

V)= [ Flo)edo = ¥@)=F@)

entdo o espectro do sinal € substituido (‘¥(® ) = F (o)) na equagio (2.27), de modo que obtemos

o sinal filtrado A(f) no intervalo (co,, -€,0 +e), onde se determina a velocidade de grupo pela
formula abaixo: '

1 O, e -
h) = [H@ -0 ,)F@)d® do,

® 8
que € o filtro rﬁﬁltiplo para analise em o, ( frequéncia central ). O filtro banda passante
H(o —®,) é representado pela fungdo Gaussiana de banda limitada, simétrica sobre ® . A
simetria sobre a freqiiéncia positiva torna o sinal filtrado A(#) uma fungdo complexa. Nos
modulos méaximos sdo determinados os valores de velocidade de grupo para cada hamoénico.
HERRMANN (1973) mostra que as mesmas aproximagdes para o espectro de amplitude e para

o espectro de fase do j-ésimo harmdnico, segundo a largura de H(o —®,), sdo escritas na

forma:
2
: -2y
h(t)=‘;’" /E S [F (@)| el g 4o O 232)
Vo 5
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onde o é a constante que controla a largura da janela do filtro Gaussiano, e f; = ?jr_ éa
]

velocidade de grupo do j-ésimo harménico. Esta equagéio determina o j-ésimo harménico se ele é

ligeiramente suave.

Caso 2: Filtro variavel no tempo. As condigOes para o filtro variavel no tempo (LANDISMAN

et al. 1969) sio:

P@)=1

(o) =W, @),

substituindo-se esses valores na equagéo (2.26), temos

v() =5 [ (o)) do.

A expressio y(f)= W, (t,0) f;(#) representa a fungdo de pseudo-autocorrelagio do
sismograma com a janela. Logo, o tempo ij (o) ¢ utilizado para determinar a velocidade de

grupo, ¢ também ¢ utilizado para definir a janela W, que trunca o sismograma. A fun¢do W, ¢é
simetricamente centrada e a sua largura corresponde a um miltiplo do periodo selecionado para a
filtragem. Portanto,y(#) pode conter somente energia associada ao harmoénico de interesse e
assim, sera equivalente a ter o sinal no dominio do tempo para o harménico isolado. Esta técnica
corresponde a janela movel no tempo descrita na segdo 2.4.

RUSSELL et al. (1988) descreve tanto a janela méovel no tempo como o filtro muitiplo.
Para os eventos sismicos processados neste trabalho a primeira técnica apresenta um melhor

desempenho no isolamento das ondas de superficie, para o harménico fundamental.

45




3. MODELAGEM DIRETA

3.1 INTRODUCAO

Neste estudo, tratamos de responder a duas perguntas basicas relacionadas as ondas de
superficie Rayleigh. A primeira, como obter os valores de velocidade de grupo U(?) a partir de
um modelo pré-especificado. A segunda, como determinar as derivadas parciais da velocidade de
grupo em relac@o aos pardmetros do modelo.

Os valores de velocidade de grupo U(?) sdo determinados para cada periodo. As derivadas

parciais especificam as mudancas de velocidade de grupo em relagdo aos parmetros elasticos de
um modelo estratificado, e tornam possiveis o processamento da curva de velocidade de grupo das
ondas de superficie.

Apresentamos em seguida o desenvolvimento tedrico utilizado para a modelagem, tomando
os trabalhos basicos da literatura: JEFFREYS (1961), HASKELL (1964), HARKRIDER &
ANDERSON (1966), SAITO (1967), HERRMANN(1972), AKI & RICHARDS (1980) e
WANG (1981). Todos esses autores desenvolveram trabalhos tedricos com aplicagGes nas areas
de interesse deste estudo.

O modelo geofisico consta, neste caso, essencialmente de uma distribuigdo de camadas
planas horizontais homogéneas e isotrOpicas caracterizadas pelos valores dos parametros de
propagacdo das ondas elasticas, que sdo as velocidades da onda compressional o e da onda
cisalhante B, a densidade p e a espessura das camadas, as quais serdo estabelecidas no Capitulo 4

que especifica o0 processo de inversdo.
3.2 PROPRIEDADES BASICAS DA TEORIA ELASTODINAMICA

Nesta se¢do, daremos uma breve introducgio nas defini¢Ges dos vetores de deslocamento e
de tensdo. Dentro desta secdo descreveremos as relagdes deslocamento, velocidade e aceleragdo
da particula e também de tragdo e tensfo. Em seguida, determinaremos a equagio do movimento

na forma integral e trataremos os casos particulares das ondas de Superﬁcie de Love e Rayleigh.
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Para ambos os casos, descreveremos a solugdo do problema da equagio diferencial, utilizando o
método da matriz de propagagdo. Finalmente, mostramos como sdo determinados os valores de
velocidade de grupo, utilizando as integrais de energia, que atendem ao operador de densidade

Lagrangiana.
3.2.1 Vetor deslocamento

Tome o volume V de um corpo no espago R’ ¢ S a sua superficie. Os efeitos das forgas

que atuam em V e na superficie S, podem-se dividir como sendo: a translagdo, a rotagdo € a
deformagéo do corpo.

Particularmente, a deformagdo do corpo é de nosso interesse neste estudo, sendo entdo

necessaria a definicdo de certas quantidades fisicas. O volume V e a sua superficie S estdo

esquematicamente representados na figura abaixo:

Definimos o sistema de coordenadas cartesianas x,,x,,x, como tendo a origem em O.
Consideramos o elemento do volume infinitesimal, que chamamos de particula, situada no ponto
P[x, x, x;|noinstante?,eoponto P'[X, X, X,] noinstante?.Podemos escrever

X, = x; +u, 3.1

O vetor u, com componentes #,, ¢ chamado de vetor deslocamento. Podemos investigar u
como sendo fung3o do tempo ¢ e das coordenadas do ponto inicial P ( que s@o fixas ), ou seja,

u=u(x,,t). (3.2

Em Sismologia, o que estudamos é o movimento da particula, quando investigamos u(x, ,?)

como uma fungéio do tempo, para um ponto fixo x, . Em Sismologia definimos também as

seguintes quantidades:
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2 u(%51)

u(x,t)= P velocidade da particula, e
(3.3)
2
i (x,t)= % aceleragdo da particula .

3.2.2 Tensio

Podemos considerar que existem dois tipos de forgas que atuam no meio: a) Forgas
volumétricas: atuam em particulas, porém como se estas ndo estivessem em contato, ou seja,
situadas a uma certa distancia uma das outras. b) Forgas de contato: as particulas estdo situadas
em uma superficie, uma ao lado da outra. O esforgo praticado por estas for¢as constitui as
chamadas forcas de superficie.

Considerando a superficie S, seja & S, uma unidade elementar da superficie S e », a normal
apontada para fora de S, em & S. Considere o elemento de forga 6 F, atuando em & S, e a

particula atua em ambos os lados de S. Observe o desenho abaixo:

EF 4

1

\ 7
(D

Com esses elementos definimos a tra¢do, como sendo:

oF
53 20 JS,

que depende da dire¢@o do vetor normal 7. Observa-se que a tragdo tem uma orientagio diferente

T =1lim (3.4)

da normal 2 superficie.
A tensdo depende da orienta¢dio da normal n, na superficie S. Existe uma infinidade de
orientagbes 7. Podemos mostrar que as componentes de tens@io nas vizinhangas de um ponto

podem ser representadas por nove quantidades particulares, representadas por I';;7,j=1,2,3,

formando o chamado tensor de tens3o I'. Eles correspondem as trés tragGes que atuam nas trés
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superficies perpendiculares ao sistema cartesiano

X
15 :C33
T
31 71123 T
‘ _)_42
1%—) x
T 21
T 12
X 11

As componentes I';; do tensor I" tém a seguinte interpretagdo: o indice / denota a
orientagdo da superficie ( perpendicular ao eixo x; ) e o indice j denota a orienta¢do da tragéo
paralela ao eixo x, . Se introduzirmos essas nove quantidades, entdio podemos descrever a tensdo

na vizinhanga da origém do sistema de eixos. A tragdo 7' proxima da origem pode ser definida
em termos dessas nove quantidades, como:
L=T,;n, 3.5

t
A normal 7 seré representada por n = (cos. a,, cos a,, Cos a3) , onde o, = angulo entre

n e adiregdo a;, ( do eixo ) e o simbolo 7 é a operagio de transposi¢io de matrizes.
3.2.3 Equaciio do movimento na forma integral

Suponhamos um corpo V, com a superficie S e vetor normal n, como mostra a figura

abaixo,

por:




Wi,av;
14
para as for¢as de contato que atuam na superficie S, temos:

[Igas

S

A soma das forgas que est3o atuando em todo o corpo sera entio:
Wpav+ g as (.6)
14 S
Aplicando a primeira lei de Newton ao sistema , obtém-se
174
‘é,—tmp vy = mf dV+HY,7dS. )
14 1 4 S

Considerando a densidade p independente do tempo, (3.7) pode ser escrita como a

seguinte relagao:

‘f—tﬂf pvar =l sy e (3.8)

A substitui¢do de (3.8) em (3.7), nos d4, a expressdo:

I!f p 50,, ;2’" v = I!,f fav +ISI rds =123 (3.9)

Aplicando-se o teorema de Guass na Ultima integral e substituindo (3.5) em (3.9), obtemos a
seguinte equagao:

é,rij o”zu.
+ f = I—
Zx, I TP

J

i= 1,23 (3.10)

A equagio (3.10) ¢ definida como equagio da Elastodindmica para o deslocamento em um
meio solido. Admitindo despreziveis as forgas f, , e escrevendo a equagfo (3.10) na forma
vetorial, que é mais compacta, e também considerando o deslocamento na direg¢do ao longo do
eixo i , temos:

pii, =T, (3.11)

Ji.j
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3.2.4 Parametros eldsticos

Para investigarmos a propagac¢do das ondas sismicas, utilizamos a relagdo chamada de Lei
de Hooke, ou relag@o constitutiva, escrita da seguinte forma:
Li =Cirr€e (3.12)
Os valores de C,;,, representam as constantes elasticas do meio, e ¢,, a dilatagdo no meio
elastico. A quantidade dos pardmetros elasticos diminui com as condigdes de simetria e quando se
define o meio. A equagdo vetorial (3.11) pode ser determinada completamente quando
substituimos os valores das constantes definidas pela equagdo (3.12) para o meio isotropico e
homogeéneo.

Com meio isotropico homogéneo. Neste caso, existe apenas duas constantes que sdo: A e
1, que sdo chamadas constantes de LAME. p é denominado constante de rigidez e a constante A
é 0 mesmo nome. A partir desses pardmetros podemos escrever outros, como a relagdo de
POISSON, que ¢ definida por:

o= A
2A+u)

Com as condi¢Bes impostas sobre o meio de ser isotropico € homogéneo com densidade p,

0 < o < % (3.13)

podemos definir as quantidades

a=’ﬂ+2” e ﬂ=JE, (3.14)
p p

definimos a e S como sendo as velocidades das ondas compressionais e das ondas cisalhantes,

respectivamente.
Uma solugio da equagdo (3.11) para o meio elastico ¢ dada pela equagdo (3.15), chamada
solugdo para ondas planas e em coordenadas cartesianas. Foram levadas em consideragdo as

condi¢bes do meio descrito pelos pardmetros das equagdes (3.13) e (3.14):

u(x,z,t)=r,(k,z,0) & ** " (3.15)
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A equagdo (3.15) é uma das solugdes da equagdo (3.11). Na segdo 3-3 descreveremos
alguns aspectos tedricos para determinarmos as condi¢des de propagagdo das ondas de superficie

de Love e Rayleigh.

3.3 CASO DAS ONDAS LOVE

Apo6s demostrarmos que as ondas compressionais e cisalhantes satisfazem a equacgéo
(3.11), devemos dizer que existem também outros dois tipos de basicos de ondas que satisfazem
a mesma equac¢do. Neste caso, sdo ondas que explicam a movimentagdo de energia no limite
superficial do meio, conhecidas assim como ondas de superficie.

A Terra pode ser representada por um meio estratificado sobre um semi-espago
homogéneo, onde z = O ¢é na superficic da Terra. Neste caso, consideraremos o caso mais
simples, para ondas de Love, que é uma camada sobre o semi-espagco. Uma propriedade das
ondas de superficie é que a amplitude da onda decai exponencialmente com a profundidade. Com
esta restri¢do, ha uma relagdo fixa entre k¥ , o namero de ondas e ®, a frequéncia angular, para
existéncia destas ondas na forma k().

Adotaremos assim o modelo de uma camada homogénea sobre um semi-espago, que € o
modelo mais simples para a geragdo de ondas de superficie. As duas por¢des do meio sdo

representadas pelos parimetros M, ( &,,B,,p,) € M, ( o;,B,,p,):

Z=0 y tX
| M,
Z=H
M,
J +2

A solugdo da equagdo do movimento e as condigdes de contorno do deslocamento e tensdo

para as ondas de Love sdo: A continuidade do deslocamento e de tensdo na interface Z = H, e
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que a tensdo seja nula em Z = 0. Logo, podemos escrever estas condigdes como considerando-se

que estas ondas envolvem apenas deslocamento na dire¢do y, perpendicular e horizontal em

relagdo a diregéo de propagacgio da onda:
u=w=0 v=I(x,z,0)e* "
r,=r,=r,=r,=0;r,,#0,TI,,+0 (3.16)
r.=T,.

I, é a autofungdio que representa o deslocamento horizontal. Os valores das componentes da

tensdo que sdo diferentes de zero podem ser escritas como:

ov d, .
I‘ —y = ____l_ez(xx—mt)
vz “a z udz

(3.17)

r - u_a_g = mu Il ei(xx—mt)
0z

xy

Entio, podemos substituir os valores da equagdo (3.16) na equagdo (3.11), e obter a

equagdo da onda para os valores dos indices i =1, =1, ,

dl
-0°p(2)} =d‘z[u(2)%}—1<zulx- (3.18)
Como ocorre somente a descontinuidade no plano horizontal, a componente da tensdo I’ ,

¢ necessaria e escrita em fungio de /,, que € a autofungéio da tensdo horizontal:

I,,=hL(x,z,0) ™) (3.19)

Utilizando as equagbes (3.17 , 3.18, 3.19), podemos escrever as equagdes diferenciais

ordinarias dadas como:

g’; - Wik, z,0)
(3.20)
2 wu@ -0,

as equagdes (3.20) podem ser escritas na forma matricial, ou seja:
d 0 HEONAR
_[Iljz( . . n (Z)IIJ (321)
z\L) \x*u@-0°p@z) 0 A,
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ou

2 f(2)
dz

= A(2) f(2) (3.22)

Na equagdo (3.21) apresentamos o sistema de equacgOes diferenciais cuja solugdo é
determinar o vetor (/,,/,)". Este vetor representa o deslocamento e tensdo para as ondas de Love.

Observe que /, e /, sdo também a transformada dupla de Fourier em fungdo de (u,,I',,), para

o caso das ondas de volume SH ao longo do movimento da particula na direg3o y.
3.4 CASO DAS ONDAS RAYLEIGH

O vetor deslocamento-tensio para as ondas de Rayleigh é obtido utilizando-se a
conveniéncia de estabelecer um movimento anti-horario da particula na superficie. Para o tensor

simétrico, as componentes que entram na equac¢io da onda sdo:

dr i(kx -0 .

r“‘=’u(dzl -—krzje (kx - at) I,.=0,

. drz i (kx-aot)
rzz=1[(ﬂ'+2:u) dz+k2‘rl]e l"xy=0,

(3.23)

, er i (kx-o
L, =i[A 2 +kir]e’ ¢ r,,=r,,,

. drz i (kx-aot)
T.=il kA+2pm)r+i—>]e Ia=Ly, L=,

Todas as relagGes descritas na equagdo (3.23) s3o substituidas na equagio da onda (3.11),

para as componentes de indice i =1,2,3,4 e j=1,2,3. Deslocamento e tensdo sdo fungSes

continuas com a condi¢dio de superficie livre em z = 0, e decaimento exponencial para z—o.
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Com estas condigBes, usamos a solug@o para as ondas de Rayleigh da equagéo do movimento que
obedece a relag@o constitutiva, e substituimos estas relagdes na equagdo de movimento, obtendo

o seguinte sistema de equagdes diferenciais para as autofungdes r,,7,.r, € 7,:

0 P L 0
n " n
d 7. ———k_):(_z)_._ 0 ; r
— 2 =1 AM2)+2p(2) A@) +2u(2); x|’ (3.24)
dZ r3 2 K}v r3
k 2 0 (z)
r, s(2)-0°p(2) 2G) 203 7,
\ 0 ~o’p(z) —« 0 J

onde A , p = constantes de LAME ;

5(2) = 4r@M)+ 1) |/ [M2) +21));
p = densidade; .
o = frequéncia angular ;
K = numero de onda,
r,= autofuncdo do deslocamento radial,
r,= autofungio do deslocamento vertical,
r,= autofung¢io da tensdo radial;
r,= autofuncdo da tensdo vertical.
As condicgdes de fronteira sdo :

lim r,(z) =0,
Z—>®
lim r,(2)=0,
Z—>0
r,(z=0)=0,
r,(z=0)=0,

com r,,r,,r, e r, continuos e limitados para todo z. Entéo, podemos escrever a equacio (3.24)
na forma matricial, como na equagéo (3.21), ou como a equagdo diferencial de matriz e vetores:

o f(2)
0z

= A@) ) (3.25)
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As equacdes (3.25) e (3.21) representam um sistema de equagdes diferenciais acopladas. A
solugdo da equagdo (3.25) significa encontrar f, e entdo propaga-lo, através do meio, da fonte
até o ponto de observagdo. O vetor f decai com a profundidade z. Um método numérico de
resolver a equagdo (3.22) ¢ a definigio da matriz de propagacdo ( ou matrizante ) P(z,z,), que

descreveremos na seg@o seguinte.
3-5 0 METODO DA MATRIZ DE PROPAGACAO

Existem alguns métodos para resolver a equagio (3.25). Os métodos numéricos, como
RUNGE-KUTTA e RAYLEIGH-RITZ levam em consideragio uma Terra formada por um
modelo de variagédo suave dos parametros. Quanto a estrutura, o modelo formado de camadas
planas sobre um semi;espaqo. O método matricial, desenvolvido por THOMSON e aperfeigoado
por HASKELL (1953), terﬁ sido utilizado na analise de ondas de superficie durante as ultimas
décadas. O método de THOMSON-HASKELL € um caso especial do método de propagador
matricial introduzido em Sismologia por GIL"BERT & BACKUS (1966).

Com a utilizagdo da equag8o (3.25) na forma generalizada, onde estdao correlacionados o

deslocamento e a tens@o, podemos escrever g(z,zo) como:

P(z,2,)= £+j£(§1) dg, +jﬁ(§1) Ié(&:) g dE +nnn ; (326)

onde a integral da matriz corresponde a integral de cada elemento. Nos termos compostos ha uma

alterndncia entre integragdo e o produto matricial. Se assumirmos que a matriz 4 ¢ independente

de z, entdo podemos escrever o matrizante na forma:
P(z,2,)=I+(z-2,)4 +%(z—za)2 Adbo... = A (327)

usando a regra de diferenciagio de LEIBNITZ (KAPLAN, 1965), podemos escrever a equagio

(3.25) na forma matricial:
L P@)= ARGz, ¢29)

se z =z, na equacgdo (3.28), podemos verificar a propriedade P(z,z,) =I. Podemos agora

montar o produto matricial, como sendo:
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8(z) =P(z,z,) f(z,). (3.29)

Se determinarmos a derivada de g (z) em relagdo a z obtemos a expressio seguinte:
dg(z) _dP(zz,)

Cdr dz
das equagBes (3.28) , (3.29) e (3.30) e podemos escrever a propriedade mais importante do

——f(z,) (3.30)

matrizante, a seguinte relagdo (3.31):
[ @) =P(z,2,)f(z,), (3.31)
onde a propriedade mostra que P(z,z,) transfere o vetor deslocamento tensdo de um nivel z a
partir do vetor do nivel z, com as mesmas propriedades. Outra propriedade importante ¢ a
transferéncia entre camadas.
Entéo, para um meio estratificado de camadas planas horizontalmente, podemos generalizar

o nosso resultado como sendo:

f(2)=P(z,2,)f(z,), (332
aplicando as propriedades podemos obter a expressdo para a matriz propagagdo g (z,z,)na
seguinte forma:
. @-z3) A, K 21-21_1) Ap
P'(zz)=e = [[e"%, (3.33)

I=1

ja definidas as propriedades do matrizante a partir da matriz 4. Entdo, aplicando a formula de
SYLVESTRE (HILDEBRAND, 1952) sobre expansido de uma fungio cujo argumento ¢ uma

matriz, temos a forma :
[T4a-rD
F(4)= ZF(A ) ﬁ(l ) (3.34)

rek

A matriz 4 ¢ quadrada com autovalores distintos de A, (% =123,4,...,n). Podemos

aplicar estas defini¢des como segue:

(-2,) 4

F(4)=L(zz,)=e
(3.35)
F(A,)= el M
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A matriz P(z,z,) acima mostra a dependéncia em z. A matriz 4 para a propagagio das
ondas SH, foi obtida da equagdo (3.21) e tem como autovalores para as ondas de superficie de

Love as seguintes expressoes:

22 2 |
A= tv =i—{k2 —-[%) J ; k2> (%) (3.36)

substituindo-se os autovalores nas equagdes (3.33) e (3.34) para os valores de
n=2,r=12, r#x, k=1,2 e realizando as operagdes indicadas nas equagdes, temos a matriz
propagacio:

Pl = e 2( cosho(z-z,)  (op)” senhu(z—zo)} 37

vpsenhv(z-z,) coshv(z-z,)
De forma semelhante, podemos analisar o caso para as ondas P-SV. Os autovalores obtidos

para as ondas de superficie Rayleigh (usando a equagdo (3.24)) sdo:

. _kz‘_(ﬂ)z-]l/z. . (2)2
2= =Y ] "\ J ; K> o

i 2"]1/2 | 2
2 | ® L2 | O
SR () | FR Y

os autovalores sio utilizados na determinagdo de P(z,z,) = {R j} usando a equacdo de {F (é)}

H
It
H

, (3.38)

Esta matriz é quadrada, de ordem quatro, e se encontra escrita na sua forma total por AKI &
RICHARDS (1980).

O problema original esta posto na forma homogénea, sua solugdo pelo método matricial
generalizado e utilizando a solugdo particular de HASKELL (1964). Para as ondas de superficie,
se estabelece a resposta do meio partindo da superficie superior (z =z, ) até a interface inferior,
que define o semi-espago. Agora, iremos determinar o procedimento para modelos de multiplas
camadas. ‘

Considere a solugdo do problema de autovalores e autovetores escrito para as ondas de

volume SH, temos:
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=4f: [-Ew (3.39)
no vetor w sdo as constantes que fornecem as amplitudes de deslocamento para as ondas subindo
e descendo.

Para o caso das ondas de superficie, a matriz camada F deve ter o exponencial real.
Portanto reescrevemos o numero de onda vertical ® 1, que é substituido por #v. Utilizando a
definigio de vagarosidade " p " vertical e horizontal e os dngulos de incidéncia para os dois
meios considerados, iei’, podemos escrever as relagdes abaixo:

seni seni

P="0"="p
&=9;ii= (@2-p%) e n=°(;3si =(B*-p?),
%

2V
o _ 2 2 = e2_|9 : -
isto é, temos M —m[B -p ] , com os autovalres v —[K —( ) :l ; ondex =o p.

o

A partir da relagdo (3.33) se obtém a relagdo entre x € ® , de modo que v seja real. A

matriz F para a propagagdo SH, € obtida pelo produto matricial abaixo:

o (5 2
F= vz
= \~LUl VLU 0 e

de forma semelhante podemos escrever a matriz F para a propagagdo das ondas P-SV, que

geram as ondas de Rayleigh:
ax Bo ax Bo e 0 0 0
oy Bx -ory ~Bx 0 vz
| € 0 0
E=w'| _gopey  -u(x?+v2) 20wy B(x?+0?) o o7 ol
—ap.(xz +02) —2Buxv -ap.(lcz +u2) -2Buxv 0 0 0 %7

No caso das ondas Love, w representa o vetor das amplitudes das ondas SH descendo e

\ /
subindo [S S} e para as ondas Rayleigh, w representa o vetor das amplitudes das ondas, P-SV

\ \ / /
descendo e subindo [P S P S]. Para obtermos os coeficientes na camada, aplicamos
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-1 ~ . . .
w=F" f ; usando o vetor deslocamento tensdo expresso anteriormente, pois relacionamos

condigdes de contorno no nivel z=z, , na superficie ¢ no nivel z=z, que representa a

interface do semi-espago com a camada sob ele, podemos escrever:

flz) =P (2,.2,) f@,)=E W,
w,.=F? Plz.z,) ) (3.40)

w,.= B f(z,), ondeseobservaque B=F" L P *(zmrzo)

/
Para a onda SH, levando em consideragdo as condigdes de fronteira, S»n =0 eL(z,)=0

teremos a seguinte relagdo:

S B, B
)G D)

e, para uma solugdo ndo trivial de f, devemos determinar o autovalor com a seguinte condigéo:
B, =0. \ (3.42)
De forma semelhante, procedemos para o caso das ondas P-SV, onde o vetor deslocamento

\ \ / /
tensdo tem elementos 7,,7,,r; er, € o vetor amplitude w ¢ descrito por [P S P S].

Assim sendo, temos a matriz F, vista anteriormente, onde y e v sdo reais e positivos para as

ondas heterogéneas ( ondas de superficie). Considerando a expressdo (3.40) e as condigdes de

/ /
contorno na superficie ( tensdo zero ) e na interface do semi-espago (n+1) (P =8= 0) ou seja,

reescrevendo a equaggo (3.39), temos:

il B, B, B, B, r(z,)

\

1 = B, B, B, B,| n(z) (3.43)
0 B, B, B, B, 0

0 B, B, B, B, 0
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Fazendo o mapeamento das raizes para o caso das ondas P-SV, necessitamos calcular o

determinante de parte da matriz B, onde a condi¢do de ser insensivel determina o valor da

velocidade de grupo para as ondas de superficie de Rayleigh:
B 31 B 32

=0 (3.44)
B41 B42

fazendo-se o mapeamento das raizes para as ondas P-SV, cujo processo para encontrar os
autovalores ja foi descrito na equagéo (3.34).

Ao calcularmos os determinantes das equagdes (3.42) e (3.44), para o caso conjunto das

ondas de Love e Rayleigh, determinaremos os valores de velocidade de fase c = ea

x(w)

tomando um valor de x fixo e @ variando de valores.

velocidade de grupo U = 2
- dx(@)
A raziio entre profundidade do semi-espago e comprimento de onda, possui um valor grande
(H/ \), onde H ¢ a profundidade do semi-espago e A o comprimento de onda. Foi observado um
problema numérico, que se encontra descrito por AKI & RICHARDS (1980), que descrevem
como solugio para este problema a utilizagdo do propagador matricial de segunda ordem, ou seja,

obtengdo das solugdes em fungdo das autofungdes de r, e 7,..

Os valores das velocidade de fase e de grupo sdo determinados utilizando outras técnicas
numéricas como as integrais de energia descritas nos trabalhos de HWANG (1981) e de

RUSSELL (1987) os quais sdo descrito na segdo 3.6.
3.6 INTEGRAIS DE ENERGIA

Uma vez obtidos os autovalores, as autofunges sdo calculadas como descrito na equag#o
(3.35). Dadas as autofungfes para uma determinada profundidade, podemos evoluir observando
pequenas perturbagdes nas mesmas. O principio variacional, se encontra descrito, para as ondas
de superficie, por JEFFREYS (1961), TAKEUCHI & SAITO (1972), AKI & RICHARDS
(1980) e RUSSELL (1987). AKI & RICHARDS (1980), apresentaram, de forma clara, a
aplica¢do do calculo variacional as ondas de superficie, utilizando a densidade Lagrangiana "L".

Considerando o meio isotropico verticalmente heterogéneo € um corpo linearmente elastico, a




energia total é dada, de forma geral, pela diferencga entre energia cinética e energia elastica de

deformagdo:
1 - 1 2
L=§p u; ui— Ek(e,,,,) +Uee, | (3.45)
Logo, podemos escrever, para ondas de Love:
1 1 Ly
<L>= o PP - " u[x 4 +(d—zl) ], (3.46)

Para ondas de Rayleigh, escrevemos:

<L>= % PO 2(r12 +r22) —i—[)(x I3 +%)2 + u(‘;—rzl—x rz)z +2uxZr?+2 u(‘;—r:)z:l (3.47)
os valores que se encontram entre os simbolos < > representam os valores médios, para as
quantidades cos’*(xx-ot) ¢ sen’(xx—-o 1), que se encontram presentes na equagdo (3.45) e sdo
substituidos nas equagdes (3.46) e (3.47).

As integrais de energia definem a densidade Lagrangiana, que fisicamente satisfazem o
principio de Hamilton, onde a energia total ¢ontida em um harmonico ¢ igual a energia cinética
total. Estas integrais sdo proporcionais as perturbagﬁes ocorridas com a velocidade de grupo das
ondas Rayleigh e Love em profundidade ( principalmente devido & rigidez e as densidades das
rochas ). Definimos x como o nimero de onda , enquanto c € a velocidade de fase, e I, sdo
integrais de energia que satisfazem as respectivas densidades.

Para as ondas de Love, escrevemos a densidade Lagrangiana como sendo da forma:

L,=0)211 —K212"I3 (348)

As integrais de energia sdo escritas como:
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1
I, =3 TPI?dZ
0

I= %T w2 (3.49)
o

()
=27 Kl ) %
De forma semelhante, podemos escrever a expressio para a densidade Lagrangiana para as
ondas de Rayleigh como sendo:
L=0-x*L-kI,-1, (3.50)
As integrais de energia que resolvem a densidade Lagrangiana, sdo escritas neste caso como:

1
I = ET Pl +r} )z
(V]

1
I,= J pA+2p)r] + Wi )dz (3.51)
0 .
]‘ dr, dry .
I; = 0(7”'1 B2 E)dz

1 di ar;
I,= ET((x+2u)(73)2 - u(;j—)z)dz.
[4]

A velocidade de grupo a partir da formulagio variacional, pela aplicagdo do principio de
HAMILTON, para as ondas de Love e de Rayleigh, segundo AKI & RICHARDS (1980), sdo
dadas pelas expressﬁde (3.52) e (3.53) respectivamente:

velocidade de grupo para as ondas de Love U = —II—’— (3.52)
c

1

(Z, +{, +x)
Ic

1

Os valores de velocidade de grupo calculadas e determinadas nas equagdes (3.52) e (3.53),

velocidade de grupo para ondas de Rayleigh U = (3.53)

serdo avaliados para diferentes periodos. Os valores das derivadas da velocidade de grupo e da

velocidade de fase sdo:
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o0 U; de
- P,
B o

i Ocy 0 ci—l\
) +Q,-(a B, ﬂjJ (3.59)

onde os valores, de P, e 0, , sdo determinados como:

onde o, é a frequéncia considerada, Aw ¢ o intervalo de amostragem na frequéncia e ¢ é a
X X 0c . X
velocidade de fase. As derivadas — s#o calculadas empregando a expresséo abaixo:
j
0c “

o ﬂ ; = Ai (Z)ﬂ,

Zy
As variaveis A, representam fungdes que sdo obtidas utilizando a derivada de Frechét. A
obtengdo dos valores das derivadas de fase e grupo em relagdo a onda cisalhante se encontra

detalhado no Capitulo 4 a seguir.




4. INVERSAO LINEAR APLICADA AOS DADOS DE ONDAS DE SUPERFICIE
4.1 INTRODUCAO

Consideramos neste estudo uma invers3o no sentido dos minimos quadrados, que presume
aproximagdo local do problema ndo-linear por um problema linear. Neste caso, o funcional é
aproximado por uma matriz de primeira ordem que representa a curva de velocidade de grupo das
ondas Rayleigh na série de TAYLOR. Neste estudo iremos inverter os dados de velocidade de
grupo U(T) do harménico fundamental das ondas de superficie de Rayleigh. O objetivo é obter
a curva de velocidade de grupo teérica para modelos geofisicos que representem as estruturas de
subsuperficie da crosta.e do manto.

O problema da invers@o neste contexto se encontra bem estudado na literatura: nos trabalhos
de BACKUS & GILBERT (1967, 1968, 1970), que tratam da construgio da matriz inversa do
problema e que mostram a relagdo entre esta matriz e as matrizes de covaridncia e de resolugdo
dos parametros. Ja WIGGINS (1972) e JACKSON (1972) utilizaram a decomposi¢do ortogonal
da matriz, seguindo o desenvolvimento matematico da teoria de LANCZOS (1956). LAWSON &
HANSON (1974) mostraram a decomposi¢io em valores singulares para a matriz inversa do
problema baseado na transformagio de Householder. Encontramos nos trabalhos de RUSSELL
(1980), CHEN (1985) e RUSSELL (1987) aplicagdes de inversdo diferencial para as ondas de
superficie Rayleigh. Estes autores mostraram sua praticabilidade com modelos de uma camada

sobre o semi-espago e também multiplas camadas.
42 DESENVOLVIMENTO TEORICO DA INVERSAO ESTUDADA

O problema de inversdo para as ondas de superficie consiste na determinagio de parametros,
como a velocidade das ondas cisalhantes. Utilizando o critério de ajuste das curvas de velocidade
de grupo observada e calculada para um dado modelo geofisico de subsuperficie. O modelamento
matematico para este problema pode ser expresso pela integral de Fredholm de primeira espécie,
conforme o trabalho de TWOMEY (1977),
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y 0= [4@r) x)dr, @.1)
R

em que:
t,r = sdo variaveis que geram os espacgos dos dados e dos parametros, respectivamente,

x(r) =vetor dos pardmetros do modelo ( velocidades das ondas cisalhantes ),

y(f) = medidas observadas de velocidade de grupo das ondas de superficie Rayleigh,
A(z,r)= matriz sensibilidade, que relaciona os pardmetros do modelo com as observagdes.

Neste contexto, a equagdo (4.1), que admite solugdo para uma inversdo linear se é for
ndo singular, pode determinar solugGes fisicamente aceitaveis para 0 modelo x(r) o qual ira
satisfazer os dados observados em y(#). No Capitulo 2, discutimos as técnicas de processamento
para obter a curva de velocidade de grupo y(#) observadas e no Capitulo 3 as curvas teéricas. No

trabalho de BACKUS & GILBERT (1967,1968), eles mostram que o problema geofisico pode ser
generalizado em funco de sub-regides R, (j=1,2,...n) do espaco dos pardmetros, o que em

geral implica grupos discretos de pontos. Neste caso, a equagdo (4.1) pode ser modificada para

y (@)= j A@t.r) x(rdr ;i=1,2; ..... ,mej=12,.n, 4.2)

R,

onde m é o niimero total de observagSes. Existem varias abordagens para se estimar o vetor dos

pardmetros x(r), a partir das observagdes y .

4.3 DISCRETIZACAO DO MODELO

O método de discretizagdo possui uma particular aplicagéo para ondas de superficie. Para
isto, temos que resolver um problema em que a estrutura da Terra é um corpo formado de
camadas planas horizontais e que o meio € lateralmente homogéneo. Este tipo de parametriza¢do

do problema é também muito aplicada em tomografia. A estrutura de velocidade inicialmente é




subdividida em um grande nimero de blocos, com a velocidade constante em cada bloco. O
tempo de percurso observado € obtido como fungdo da vagarosidade (inverso da velocidade) das
ondas de superficie Rayleigh que cruzam a estrutura.

Este método pode ser aplicado nos casos em que os modelos podem ser aproximados por
modelos discretos no espago dos modelos, onde ndo ha perda de generalidade na equagéo (4.2),
que pode ser reescrita como a soma das integrais sobre a sub-regido no espagco dos modelos ( ou

espago dos parametros),

y, 0= jA,-(t,r) xj(r)dr  i=12,...... ,m, (4.3)

j=1 R,

se X ; (r) ¢ constante em cada sub-regido, ela pode ser fatorada nas seguintes integrais,

yH=3 { [4r) dr} x, @4

=1 |R,

onde x j (r) é o valor de x(r) na sub-regido. Esta relagdo pode ser simplificada para:

%, (= ,Z=1 4% 4.5)
<
ﬁij = fAi(t,r )ar

R

A analise requer descobrir a solugdo da equagdo (4.5) em termos de x, . Isto pode ser
complicado pelo fato do sistema (4.5) ser instavel, ocasionando que pequenos erros em Y, sdo

amplificados no processo de obtengdo de x .

A velocidade de grupo U(7) € uma relagio nfo linear com os pardmetros elasticos. Isto

leva a utilizagdo de métodos iterativos para solugdo do problema. A linearizagdo do problema é
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feita através da expansdo da velocidade de grupo em série de Taylor a partir de um modelo

inicial B°,

2.0 U,
Ui =U(8°)+ 275

~8 P, +s; 4.6)
j

i , j =s@o os indices correspondentes as observagdes e aos parametros, respectivamente,
U,.(B ") = velocidade de grupo para o modelo inicial.

U! = velocidade de grupo para o i-ésima perfodo e / é o indice do nimero do harménico,

1

B, = velocidade das ondas cisalhantes na j-ésima camada,

g, = erro nai-ésima observagdo ( referente & medida realizada no i-ésimo periodo),

1

. .oou, A N o
As derivadas parciais ~ ndo sdo passiveis de determinagdo de forma analitica. Uma
i

aproximagdo estavel, utilizando diferengas centrais, em termos das derivadas parciais da

velocidade de fase, ¢ dada por RUSSEL (1987),.

oU, _p Jc, Qi(acm _aci_,)

op, '0B, ' 0B, 0B, @7

onde os valores de P, ¢ O, sdo definidos como

H

c; c

o, U?
Q= 2

2A0 ¢

Ao ¢é o intervalo de amostragem na freqiiéncia e ¢ é a velocidade de fase. As derivadas
j

para a Terra formada de camadas planas sdo dadas pela equagdo:

Zj+l

oc |
5 f 42, @“3)
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utilizamos a aproximagdo na equagio (4.8) devido ao calculo da derivada numérica. As funges
A, (z) s@o obtidas a partir das expressGes analiticas da derivada de Frechét das autofungdes do
modelo. A velocidade de fase ¢ determinada como fung¢do discreta da velocidadef} , calculada
através de métodos variacionais, como sintetizado por AKI & RICHARDS (1980 ).

Neste caso o valor de A4,(z) é definido para onda Rayleigh,

PIT: AR
A'(z)—BKW{(Kr2+dz) +4Krldz]’

(4.9

o0 o0
dr dr
W= [xz 2 2]dz (—l-—x ———Z—)dz.
x£(+u)n+urz +£rzdz n—2

K, = Sdo respectivamente, numero de onda e constante de rigidez,
I, r,, r, = as autofungdes para as ondas Love e Rayleigh respectivamente.

A cada iteragdo, resolvemos o seguinte sistema linear,

n /)
Ul -Up = ﬂsaﬁei.

j=16 Bj (4.10)

O problema inverso consiste em determinar o valor de 88, de forma a minimizar o
residuo €,. Em seguida, o modelo de velocidade de onda cisalhante ¢ atualizado, somando-se os
incrementos do parimetro velocidade da onda cisalhante ao valor anterior para a & -ésima

iteragdo como descreve a equagéo abaixo,

B =p°+3P 4.11

e 0 processo ¢ repetido até que o residuo 8 U, esteja na faixa dos erros das medidas e que as

perturbagdes 3 ndo tenham mudangas.
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A= Matriz 4,

A" =matriz transposta de 4.

Entdo podemos re-escrever o sistema da equagio (4.10) na forma matricial como sendo,

=Ax. 4.12)
A matriz e os vetores estdo relacionados com as seguintes identidades,

y=6U=[6Uj]

x=5p=[48;] (4.13)

a7

Embora o sistema (4.12) seja sobre-determinado, por sempre apresentar o nimero de
observagdes maior do que o nimero de parimetros, o problema em geral é mal-condicionado
(exemplos deste problema serdio mostrados 1o Capitulo 5 na Figura 5.5a e 5.5b no Capitulo 6 nas
Figuras 6.5a, b, ¢, d e ¢). Este fato, segundo MENKE (1984), expressa a instabilidade do
problema inverso. Na equagdo (4.14) introduzimbs informacdo a priori envolvendo vinculos no

espago dos pardmetros, onde definimos um novo sistema:

y=4zx, (4.14)
e as relagbes com o sistema da equagédo (4.12), como sendo:
AR =4
;_ = =
Rx= x

A matriz arbitrdria R contem a informac8o a priori através de vinculos relativos e absolutos

do espago de pardmetros. Entdo, a matriz R ¢ definida com o produto das matrizes N e W .

I =
!
=
IS

(4.15)




A matriz N carrega a informagdo a priori de suavidade entre os pardmetros e o vinculo

absoluto para o primeiro e ultimo parametros. Este vinculo é definido por considerarmos que os
pardmetros tenham poucas variagdes na crosta superior € no manto superior. Entdo definimos a

matriz N abaixo como:

(10 0 0 0) i
01-10 0 |
N={00 1 -1 0},
oo o 1 4 |
00 0 0 1)

amatriz inversa da matriz N é a matriz N _1, descrita abaixo

(1 0 0 0 0)
01111
Nl=lo 011 1
o001 1
0 06 0 0 1

Os elementos da matriz W, definimos como pesos que permitem uma maior liberdade no

critério de suavidade entre os pardmetros. Com o objetivo de perceber a maior descontinuidade
em termos de velocidade entre crosta e manto, utilizamos os pesos neste intervalo de

profundidade. Entio, podemos escrever a matriz W como

(1 0 0 0 O)
01 0 0O
Z: 00 &j 00 ,eospesosé,jpara j=12,...,n
00 0 10
\0 0 0 0 O

Entdo a matriz R ¢ definida pelo produto definido na equagdo (4.15),

10 0 0 0Y(1 0 0 0O O
01 -1 0 0[|01 0 00
R={00 1 -1 0|0 0E; 0 O
00 0 1 -1/{00 0 10
\0 0 0 0 1,00 0 0 0
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Definimos a fungio-objetivo, que minimiza a soma dos quadrados dos residuos RUSSELL
(1987):

2

X , (4.16)

@(b:lz—é ir+k2

no qual o valor da constante k? ¢ positiva e funciona como um estabilizador no estimador a ser
empregado. Os valores a serem utilizados neste estudo se encontram bem discutidos nos trabalhos
da literatura de inversdo como: DER et al. (1970), FRANKLIN (1970), WIGGINS (1972) e
RUSSELL (1987).

O estimador que utilizamos é definido na seguinte equagdo:

-1

+k?

~ Nt '
x=|4 v, @.17)

(N
B -~
[N

: N &
o vetor de pardmetros estimados x é determinado substituindo-se o vetor x na equagdo (4.17):

-1

-~
-~

+ 42 (4.18)

a2
[ 2
I~
I 2
|

A
x=R"

Esta mesma equagio pode ser escrita utilizando-se a decomposi¢do da matriz 4 em

valores singulares e se encontra detalhada no trabalho de LAWSON & HANSON (1974).

MENKE (1984), descreve a matriz resolugio H como sendo a matriz que contem

informacgdes de cada elemento e de suas combinagBes no espago de parimetros. As identidades

abaixo descrevem a utilizagdo desta matriz como:;

-1

-~

I
+
)

I~

Ine

I

=

H=R'|4 (4.19)

logo cada linha desta matriz define o “ resolving kernel “ para uma determinada profundidade. Os

elementos da matriz H indicam melhor resolugfo de cada pardmetro estimado quando satisfazem

a expressio abaixo:
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=Hzx ~Ilx= x- » (4.20)

1% >

Realizando a decomposigdo da matriz resolugdo em valores singulares, temos a forma:

-1 _V_t

I<ta
v
Il =

(4.21)

(s~

=R
temos 2 = (sj/(sj+ k’g) ¢ uma matriz quadrada de ordem ne sj sio os elementos da

respectiva matriz. Observe que, se k= 0 e se os dados estiverem contaminados com ruido, os

valores de s, amplificam o ruido e, como conseqiéncia, a pseudo inversa da matriz sensibilidade ¢

instavel.
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5. ORGANIZACAO DE DADOS DA LITERATURA E EVENTOS SiSMICOS
PROCESSADOS DA ESTACAO DE BEB

5.1 ORGANIZACAO DOS DADOS

Foram organizados da literatura os dados de velocidade de grupo das ondas de
superficie Rayleigh para o harmonico fundamental (ver Tabela 5.1). Da literatura, foram 882
sismos estudados, que correspondem a 2302 trajetorias. Estes dados correspondem a medidas
feitas em escala mundial nas tltimas quatro décadas, para todos os autores citados na Tabela
5.2, com excegdo do trabalho de ROSA ef al. (1992), descrevemos no Capitulo 1, de forma
clara, os resumos dos respectivos trabalhos.

Encontramos no trabalho de ROSA et al. (1992), uma grande quantidade de curvas de
velocidade de grupo selecionadas. Constam deste trabalho 606 curvas de velocidade de grupo
das ondas de superficie Rayleigh, para o harménico fundamental e que foram selecionadas de
35 trabalhos da literatura. Ndo relacionamos os resumos destes trabalhos no Capitulo 1, pois
os dados de velocidade de grupo sdo globais e s6 parte dos mesmos cobrem as regibes de
interesse neste trabalho ,ou seja, a Placa Sul-Americana (ver Tabela 5.2).

A distribuicdo de trajetorias para as diversas curvas de velocidade de grupo obtidas
por diversos autores reunidas por ROSA et al. (1992), pode ser visualizada na Figura 5.1a.
As trajetorias apresentam uma distribuigio global, obtidas pelos diversos autores que constam
na (Tabela 5.1). A Figura 5.1b ilustra as trajetorias cobertas por ROSA (1986). Novos dados
de velocidade de grupo sdo adicionados aos dados da literatura existentes com o objetivo
aumentar o niimero de trajetorias, ou seja, a cobertura nas areas de interesse deste estudo. Os
trabalhos de SANTA ROSA & ROSA (1994), e de CARDOSO et al. (1994), processaram
975 sismos registrados por diversas estagdo (veja Capitulo 6) e respondem a novas
trajetorias. Apos a filtragem resultaram 610 curvas de velocidade de grupo ( veja

Tabela 6.1). Sd3o utilizados aqui um total de dados de 1857 sismos, que correspondem aos

dados da literatura ¢ os processados pelos autores citados anteriormente. Foram obtidas,
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destes sismos, 3279 trajetorias bem definidas e que sdo de extrema utilidade no estudo de
tomografia que desenvolveremos no Capitulo 8.

SANTA ROSA & ROSA (1994) organizaram e determinaram as curvas de velocidade
de grupo das ondas de superficie Rayleigh para o harmdnico fundamental, no intervalo de
periodo de 20 a 100 segundos, com sismos que foram registrados na estagdo sismografica de
Belém (BEB). Estes dados foram utilizados em inversdes das curvas médias de velocidade de
grupo, utilizando a técnica de inversdo diferencial, com os programas computacionais
desenvolvidos por RUSSELL (1987) e modificado por nos.

5.2 MEDIDAS DE VELOCIDADE DE GRUPO DE ONDAS RAYLEIGH
REGISTRADAS POR BEB

Os sismos foram inicialmente selecionados segundo trés critérios praticos: localizago,
magnitude m, e profundidade do hipocentro. Estes critérios se encontram bem explicados por
SANTA ROSA (1989). Com estes critérios, foram selecionados 116 sismos registrados na
estagdo sismografica de Belém (BEB). Na Tabela 5.3 apresentamos os sismos registrados em
BEB e suas respectivas coordenadas. Todas as trajetorias entre epicentro e estagdo se
encontram na Figura 5.2a, que mostra uma distribui¢io de trajetoria continentais, ocednicas e
mistas (com parte continental e parte ocednica).

A estagdo sismografica de Belém (BEB) possui registradores do tipo analégico com
sistema composto por pena que marca no papel. Por este motivo, existe a necessidade da
digitalizagdo dos registros dos sismos selecionados. A digitaliza¢do dos registros foi realizada
utilizando todas as etapas descritas na se¢do 2-1 deste trabalho. Foi percebido um sério
problema de marcagdo de tempo nos registros de marcas de minuto desta estagdo
sismografica. A distdncia de 15 mm é padrfio entre as marcas de tempo de 1 minuto nos
registros analogicos, porém foram encontrados varios registros com as distancias inferiores a
10 mm, o que indica problema mecanico ou fatha no relogio da estagdo. Observaremos mais
tarde as conseqiiéncias deste problema na qualidade dos dados tratados aqui.

Dois métodos existentes foram utilizados no processamento de ondas de superficie, para a

determinagdo da velocidade de grupo das ondas Rayleigh para o harménico fundamental: o

75




primeiro método empregado foi o filtro multiplo de DZIEWONSKI et al. (1969) ou (TMF) e
o segundo foi a janela mével no tempo de LANDISMAN et al. (1969) ou (MWA), ambos
descritos no Capitulo 2. Ambos foram aplicados aos dados no intervalo de periodo de 20 a
100 segundos e os resultados da segunda técnica apresentaram melhores resultados. Apos as
filtragens, as curvas de velocidade de grupo foram agrupadas por trajetoria e determinadas
curvas médias, definidas por grupos. Foram formados dezessete grupos para trajetorias
diferentes (ver Figuras 5.2b, c, d, e, f, g, h, i e j). Na segdo 5-4 iremos discutir alguns
possiveis motivos que levaram a mais de cinqienta porcento dos dados a nio serem

aproveitados apos a filtragem.
5.3 INVERSAO DOS DADOS DE VELOCIDADE DE GRUPO

O problema de inversdo aqui proposto é o de determinar o ajuste entre as curvas de
velocidade de grupo correspondentes ao harménico fundamental das ondas de superficie
Rayleigh observada e calculada. O procedimento de determinag3o da curva de velocidade de
grupo calculada se encontra explicado no Cépitulo 3. O procedimento empregado parte de
um modelo geofisico construido para a subsuperficie cujos pardmetros sdo: a velocidade das
ondas compressionais, a velocidade de ondas cisalhantes e a densidade de cada camada.

A técnica de inversdo aplicada aqui foi a utilizada por RUSSELL (1987), porém com a
introdugdo de informagdo a priori no espago dos pardmetros como descrito no Capitulo 4.
Neste Capitulo apresentamos nossos dados medidos no intervalo de 20 a 100 segundos em
média. Isto corresponde a ndo se ter boa resolugio do primeiro parimetro se este estiver a
uma profundidade menor que a indicada pelos dados como possivel de determinagdo. Como
exemplo pratico: a velocidade de grupo de 3.0 km/s que corresponda ao periodo de 20
segundos deve ser observada em uma camada, de no minimo, 20 km de espessura. Como
descrito no Capitulo 4, utilizamos um vinculo absoluto para o primeiro pardmetro e para o
ultimo pardmetro e, para os demais pardmetros, aplicamos vinculos relativos, ou seja, que seja

suave a variagdo entre esses parmetros.
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O processo de inversdo € realizado de forma automatica, sendo o nimero de iteragdes
¢ estabelecido inicialmente e, neste caso, ndo ultrapassamos de 5 iteragGes para obtermos a

convergéncia dos modelos resultantes da inversdo. Alguns valores relacionados a estabilidade

do problema numérico sdo considerados, como o valor de "damping" = k?, que assume

valores menores do que 107 e os valores dos pesos, que correspondem aos elementos & j> da
matriz W ja discutida no Capitulo 4, segdo 4-4.

Para analisarmos os resultados da inversdo da curva de velocidade de grupo, que gera
o modelo obtido, observamos os valores do residuo correspondentes ao ajuste entre as curvas
de velocidade de grupo observada e calculada, ajuste este verificado considerando-se a média

de erro entre a curva de velocidade de grupo observada e a calculada.
5.3.1 Derivadas das velocidades de grupo e valores singulares

Apresentamos aqui alguns exemplos das derivadas parciais de velocidade de grupo em
relagio ao pardmetro velocidade da onda cisathante para o grupo 8 para observarmos em que
profundidade as derivadas sio mais sensiveis em cada periodo. Também realizamos a
decomposi¢io em valores singulares da matriz sensibilidade e, utilizamos valores de
"damping" diferentes com o objetivo de percebermos se tinhamos mudangas significativas nos
valores singulares das respectivas matrizes.

No grupo 8, os dados correspondem a ondas com trajetoria continental, com grande
parte do percurso cruzando a Bacia Sedimentar do Amazonas. Foram determinadas as
derivadas parciais da velocidade de grupo em relagdo a velocidade das ondas cisalhantes para
os seguintes periodos; 18.2, 26.1, 53.5 e 86.4 segundos. Para todos os periodos avaliados, os
valores de maximo das derivadas estdo, respectivamente nas profundidades de: 20, 30, 140 e
142 km (Figuras 5.3a, b, ¢, d). Podemos observar que os periodos maiores, das Figuras 5.3c e
5.3d, indicam maior variagdo do parametro para profundidades acima de 100 km de
profundidade, o que ndo é de interesse neste estudo, pois estamos interessados em determinar

o Moho, que deve estar em profundidade menor que 100 km.
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A matriz do problema ¢ decomposta em valores singulares conforme o procedimento
descrito no Capitulo 4. Em seguida, sdo plotados os valores singulares na Figura 5.4. Neste
exemplo, ficou bastante caracterizado que mais da metade dos valores singulares s3o
proximos entre si e também proximos de zero. Foi observado, que para treze parimetros
deste modelo, os valores singulares chegam a ordem de 10 o que indica o mal
condicionamento da matriz sensibilidade a ser invertida. Entdo, no Capitulo 4, nos referimos a
necessidade da introducgio de informagdo a priori e do fator de amortecimento ("damping"
=k?) em fungdo do mal condicionamento do problema, caracterizado pela instabilidade

numérica da matriz pseudo-inversa do problema.
5.3.2 Anadlise dos resultados da inversio

Na Figura 5.2¢. encontram-se as distribui¢Ges das trajetérias correspondentes ao grupo
8. Estas trajetOrias cruzam grande parte da Bacia Sedimentar Amazdnica e os Andes, por
terem os seus epicentros localizados nas fegiées entre Chile ¢ Peru. Observe que este
percurso realizado pela onda cruza duas estruturas geologica diferentes e com efeitos
distintos nas velocidades das mesmas.

A curva de velocidade de grupo correspondente ao grupo 8 foi determinada no intervalo
de periodo de 18 a 70 segundos. Como modelo inicial, utilizamos o modelo de JAMES
(1971b) com 5 camadas (ver parte inferior da Figura 5.5). O ajuste das curvas de velocidade
de grupo permitiu identificar a descontinuidade no modelo das ondas cisalhantes, resultante
da inversdo, a 70 km de profundidade, aproximadamente.

Na Figura 5.6 mostramos o resultado da inversdo para a curva de velocidade de grupo
para 0 mesmo grupo, porém utilizando, como modelo inicial, 0 modelo de BRUNE &
DORMAN (1963), para o Escudo Canadense. O resultado da inversdo apresenta, no modelo
resultante de ondas cisalhantes, uma descontinuidade em 44 km de profundidade,
aproximadamente. J4 na Figura 5.7, observamos uma descontinuidade significativa em 42 km
de profundidade, aproximadamente, quando utilizamos o mesmo modelo inicial, apenas sub-
dividimos as camadas em camadas menos espessas. Esta descontinuidade, presente nos dois

resultados, foi identificada aqui como sendo a base da crosta (Moho).
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Nas Figuras 5.8 e 5.9, repetimos os mesmos procedimentos realizandos nas duas
figuras anteriores, porém utilizando, como modelo inicial, 0 modelo de GUMPER &
POMEROQY (1970), para o Escudo Africano. Observamos, nos dois modelos de ondas
cisalhantes resultantes das inversdes, nas mesmas figuras (linhas continuas), que os resultados
da inversdo, mostram duas descontinuidades em 40 km de profundidade, aproximadamente.

Na Figura 5.10 mostramos os modelos de ondas cisalhantes resultantes da inversdo
utilizando os trés modelos originais citados anteriomente nas Figuras 5.5, 56 e 5.8. Os
modelos resultantes da inversdo gerados com os modelos inicias d¢ BRUNE & DORMAN
(1963) e de GUMPER & POMEROY (1970), indicam a profundidade da base da crota
(Moho) em 40 km de profundidade, aproximadamente, com velocidade da onda cisalhante em
torno de 4.6 km/s, a esta profundidade.

Este resultado .é bastante razoavel, quando se tem o percuso da onda cisalhante
cruzando duas estruturas geologicas distintas e com efeitos diferentes na velocidade da
mesmas. Observou-se que o modelo resultante da inversdo utilizando como modelo inicial o
de JAMES (1971b), nfo € satisfatorio, pois grande parte do percurso realizado pela onda é na
Bacia Sedimentar do Amazonas, que possivelmente nio apresenta uma profundidade da base
da crosta em torno de 70 km de profundidade.

5.4 PROBLEMAS ENCONTRADOS COM OS DADOS DE BEB

De 144 sismos registrados na estagdo sismografica de BEB, apés o processamento
descrito ter sido aplicado, apenas 23 sismos produziram curvas de velocidade de grupo para o
harmonico fundamental das ondas de superficie Rayleigh, dentro dos padrdes de curvas de
velocidade de grupo por trajetérias estabelecido em trabalhos da literatura como o de
OLIVER (1962).

Em fung@o deste fato, determinamos o espectro médio de amplitude da transformada de
Fourier para os sismos registrados em BEB e o espectro médio de autocorrelagdo (ver
Figuras 5.11 e 5.12). De forma semelhante, foram determinados também os espectros

médios de amplitude da transformada de Fourier para os registros das estagdes do sistema
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DWWSSN, sendo todas localizadas na América do Sul e na Africa ( BACO, BDF, BOCO,
SLR, ZOBO ), o que foi feito por CARDOSO ef al. (1994). No caso destas outras estagoes,
foram utilizados mais de 800 sismos nos calculos citados, estando os espectros mostrados
nas Figuras 5.13 ¢ 5.14.

Os espectros obtidos dos registros da estagdo de Belém (BEB), no intervalo de periodo
de 20 a 100 segundos, foram comparados com os demais espectros das estagdes do sistema
DWWSSN. Os valores dos espectros de registros da estagdo de Belém (BEB) indicam um
nivel de oscilagdo muito elevado quando comparados com os espectros obtidos para as
demais estagdes. Estes resultados nos levaram a concluir que o baixo percentual do
aproveitamento de sismos registrados nesta estagdo ¢ possivelmente devido a problemas de
calibrag@o da estagdo. Também como mencionamos na segdo 5-2, a estagdo apresenta outro
problema gravissimo relacionado a um defeito que identificamos na distancia entre marcas
consecutivas de minutos e que acreditamos relacionar-se a uma falha no relogio.

Os resultados de BEB apresentaram também baixo nivel de aproveitamento dos
registros sismologicos, quando comparados com o nivel de aproveitamento das estagdes
sismograficas de BDF (Brasilia) e RDJ (Rio de Janeiro), cujos registros foram estudados de
forma similar a empregada aqui nos trabalhos de MIANO (1993) e ROSA & GUEREIRO
(1993).
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Tabela 5.3. Sismos registrados na estagdo de BEB. ( continua )

"ANO MES _ DIA HORA MINUTO SEGUNDO LATITUDE LONGITUDE

1987 19 9 ; 21 40.85
1987 19 21 18 25.78
1987 : 12 41 G 1

49.62

32.6
59.64
53.33
3270
55.66

9.56
42.82

0

56.26

33.47
23.6

0.89
9.58
31.94

38.69

26.88
49.63

8.24
22,93

45.51
20.38
2253
36.91
51.68

831
12:51
53.87
54.97
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4085

43.44

21.83 &

1049

39.14
4149

34.57 |

751 &
31.24

=15.001

-75.667
-79.059
167.731
-75.663
-71.718
-13.623
-60.559
177.629
116.862
86.616
-85.773
-71.555
92.987
-74.245
177.996
177.688
173.376
-81.224
-75.069
-71.456
-80.829
123.429
-72.781
1.271
-77.127
-82.642
-77.213
-71.824
-77.13
65.719
31.654
-60.458
-112.27
121.053
-84.546
-80.857
-88.411
-78.449
78.308
-77.504
-69.063



Tabela 5.3. Sismos registrados na estagdo de BEB. ( continua )

ANO MES DIA HORA - MINUTO SEGUNDO LATITUDE  LONGITUDE

12 20 B 18.96 -60:447 -65.029

4 0 1891 | : -22.794

33.09 -173.632

296 167.612

44.56 92.249

38.72 126.462

15.73 -16.108

) b -71.949

43.06 -72.619

27.97 -27.538

27.97 92.937

10.16 -26.244

34.71 -75574

55.2 -178.992

45.19 -77.773

42.55 -173.117

39.33 -78.982

43.09 -177.556

23.08 167.455
54.84 -84.302

1 2.49 -174.149
14 9.49 -173.534
1 1847 139.415
1 0.06 -75.74
2 % 23.07 & -79.529
2 23 1 -112.578
3 6.36 -83.343
3 56.42 29.255
3 4839 -80.907
4 24.51 -74.702
4 214 -77.02
4 18.67 166.787
4 37.25 _77.135
4 21 83517
4 i 23.21 -77.672
4 33.05 | -82.612
5 5232 -174.147
6 14.8 -74.801
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Tabela 5.3. Sismos registrados na estagdo de BEB. ( final )

ANO MES DIA HORA MINUTO

__LONGITUDE

1 6 10 17 35
5 5 2%
15 20 23
19 20 14
4 30
19 4
15 B
16 e
vy
2 i
21 16
13
20
17
9
2
18
8
16
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17.69 .58.198
57.21 5.244
52.55 0,585

L}

-45.368
103.021
-25.452
-24.837
-72.912
114.673
-71.574
-77.102
166.6
-25.37
122.105
66.162
-76.434
-78.576
-13.836
80.401
156.56
-70.422
-64.207
128.233
166.318
-84.323
-17.164
-17.351
-34.047
166.324
-86.366
130.092
66.065
-79.731
109.735
-79.758
-80.208
-82.311
71317
-71.942



Figura 5.1a. Mostra a distribuic¢do de trajetorias correspondente a ( Tabela 5.1 )
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Figura 5.1b. Mostra a distribuigdo de trajetorias estudadas por ROSA (1986), e
que parte das trajetorias devem ser estudadas no capitulo de tomografia.



Figura 5.2b. Trajetorias estudadas da estagdo de BEB.
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Figura 5.2c. Trajetoria correspondente ao grupo 8.
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Figura 5.2d. Trajetoria correspondente ao grupo 10.
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Figura 5.2f. Trajetoria correspondente ao grupo 11a.
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Figura 5.2h. Trajetoria correspondente ao grupo 7.
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Figura 5.2j. Trajetoria correspondente ao grupo 4.
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Figura 5.3a. Valores das derivadas do grupo 8 para o periodo de 18.2 s.
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Fighra 5.3b. Valores das derivadas do grupo 8 para o periodo de 26.1 s.
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T=353.5(S)

20
40
60
80
100}
120
140
160}
180}

T L] ¥

L]

T

PROFUNDIDADE (KM)

200

z
-0.2

dU/3pB

Figura 5.3¢c. Valores das derivadas do grupo 8 para o periodo de 53.5 5.

T=86.4(S)

0
20
40
60
80

100t
120
140
160
180

L] L] L

L} T L

PROFUNDIDADE (KM)

“Ba

-0.2

0

02 04 0.6 0.8
dU/IB

Figura 5.3d. Valores das derivdas do grupo 8 para o periodb de 86.4s.
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Figura 5.4. Valores singulares correspondente ao grupo 8 para modelos continentais.
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Figura 5.5. Na parte superior da figura monstramos a curva de disperséo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de disperséo teoria (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo JAMES (1971). Na parte inferior da figura mostra-
mos o modelo inicial de JAMES (1971) comparado o modelo final, obtido do ajuste da curva de
dispersdo observada.
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Figura 5.6. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comprada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo d¢ BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo
Canadense. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial de = BRUNE & DORMAN
(1963) para o Escudo Canadense considerando as camadas originais do modelo, compardo com
o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.
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Figura 5.7. Na parte superior da figura mostramos a curva de disperséo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo tedria (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo
Canadense. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢ BRUNE & DORMAN
(1963) para Escudo Canadense considerando as camadas do modelo original sub-divididas em
camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de

dispersdo observada.
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Figura 5.8. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo ( velocidade de grupo )
observada ( indicada por simbolos ) comparada com a curva de dispersdo tedrica ( curva
continua), obtida do modelo ajustado a partir do modelo de GUMPER & POMEROY (1970)
para o Escudo Africano. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢e GUMPER
& POMEROQY (1970) para o Escudo Africano considerando as camadas do modelo original,
comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada. .
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Figura 5.9. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de disperséo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de GUMPER & POMEROQOY (1970) para o Escudo
Africano considerando as camadas do modelo original sub-divididas em camadas menos
espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.
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Figura 5.10. Comparagdo dos resultados obtidos da inversdo da média dos dados de dispersio
do grupo 8, a partir dos modelos computados com modelos inicias de BRUNE & DORMAN
(1963) e de GUMPER & POMEROY (1970 ), a profundidade da base da crosta (Moho) situa-se
a, aproximadamente, em 40 km. i
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6. TRATAMENTO DOS DADOS EXISTENTES DE ESTACOES DIGITAIS

6.1 INTRODUCAO

Foram selecionados 859 registros de sismos, todos obtidos das estagdes sismograficas
digitais de simbolos CAY, BDF, BCAO, ZOBO, SLR, BOCO, que fazem parte das redes
DWWSSN, SRO e GEOSCOPE, e que estdo localizadas na América do Sul ou na Africa. Os
sismos registrados ocorreram no periodo de 1981 a 1987, todos possuem epicentros localizados
ao redor da Placa Sul-Americana, Placa de Nazca, Placa Africana ou Placa Norte-Americana. Os
registros sismologicos foram processados para determinarmos as curvas de velocidade de grupo
das ondas de superficie Rayleigh para o harménico fundamental, ao longo das trajetérias que
cruzam a América do Sul, regibes do Atlantico Sul e Placa de Nazca. A distribuigio das
trajetorias se encontra da seguinte forma: para a estagdo BCAO (Africa Central) foram filtrados
230 sismos e 176 foram selecionados, para a estacdo BDF (Brasil) 126 foram considerados e 98
selecionados, de BOCO (Coldmbia) 87 sismos foram considerados e 54 usados, de SLR (Africa
do Sul) foram considerados 168 e selecionados 136 e de ZOBO (Bolivia) 245 trajetorias foram
consideradas e 146 foram usadas, na estagio de CAY foram consideradas trés trajetorias e
nenhuma destas foi considerada satisfatoria. Para cada estagdo, subdividimos grupos de sismos,
utilizando basicamente o critério pratico da diregdo azimutal dos percursos considerados (Tabela
6.1). Determinamos as curvas médias de velocidade de grupo para cada grupo, conforme as
trajetorias continentais, ocenicas e mistas (parte continental e parte ocednica). As curvas médias
de velocidade de grupo foram invertidas, utilizando a técnica de inversdo descrita no Capitulo 4.
Como resultado, apresentamos os modelos das ondas cisalhantes que melhor representam as

estruturas de subsuperficie para as regides que envolvem cada trajetoria estudada.
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6.2 OBTENGAO DAS CURVAS DE VELOCIDADE DE GRUPO

Os sismogramas registrados pelas estagdes mencionadas na segdo 6-1, sdo todos digitais.
Seus registradores sdo digitais, porém seus sensores sdo analogicos, ou seja, os mesmos da rede
WWSSN. Esses dados sdo medidos e amostrados nos proprios registradores a um intervalo de
tempo constante. Realizamos todas as corregSes necessarias a este tipo de dados, entre elas a
corregdo instrumental. No Capitulo 5, mostramos nas Figuras 5.13 e 5.14, respectivamente, os
espectros de amplitude média e de autocorrelagdo para as componentes verticais das estagdes da
rede digital mundial localizadas na América do Sul e na Africa (os mesmos registros
considerados aqui). Tais espectros mostram como temos, em média, os dados considerados
nesta parte de nosso trabalho.

Apos as corregdes, aplicamos o filtro aos registros sismicos para determinamos as curvas
de velocidade de grupo para as ondas de Rayleigh, utilizando o método de uma estagdo. As
curvas de velocidade de grupo foram obtidas aplicando-se a técnica de filtragem da janela movel
no tempo de LANDISMAN et al. (1969), no intervalo de periodo de 20 a 100 segundos,
considerando-se individualmente cada par de estagdo e epicentro. Os programas computacionais
da janela mével no tempo foram implementados na linguagem computacional C por CARDOSO
et al. (1994). A nova versio do programa possibilitou a leitura dos dados de forma mais
acessivel e rapida (formatagdo compativel para a leitura dos dados digitais), o que tornou o
processamento mais rapido.

Como resultado, temos as curvas de velocidade de grupo para as ondas de Rayleigh no
harménico fundamental. As curvas de velocidade foram ent3o separadas por trajetorias, quando
continental ou oceanica, utilizando os dados dos percursos de onda envolvidos e as curvas
padrio de velocidade de grupo determinadas por OLIVER (1962) como referéncia. Todas as
curvas de velocidade de grupo foram selecionadas por estes critérios, que definem um valor
minimo e um valor maximo de velocidade de grupo, e adicionando-se a estes valores, o valor do
desvio padrdo esperado para os dados observados. Estes valores de desvio padrdo foram
também retirados do trabalho de OLIVER (1962). Algumas curvas foram eliminadas por ndo
ficarem no intervalo do desvio padrdo esperado paraos dados. O segundo critério de

eliminagio utilizado foi o do nimero de observagdes ser superior-a quatro valores de periodo




do filtro aplicado ao sinal. Apos a utilizagdo destes dois critérios praticos, restaram 610 curvas
de velocidade de grupo, que correspondem a mais de 80% dos dados processados. Este
percentual comprova a boa qualidade dos dados coletados e o bom funcionamento das estagdes
sismograficas utilizadas. A unica exce¢do deste aspecto foi a estagdo CAY (Cayenne), que ndo
teve registro aproveitado dos sismos considerados, sendo os unicos trés registros considerados
inadequados ao presente estudo.

Foram caracterizados sessenta grupos pelo critério azimutal, sendo trinta e trés com
trajetorias oceanicas e vinte e sete com trajetorias continentais. Em seguida, foram calculadas as
curvas médias de velocidade de grupo para cada grupo com pequenas variagdes azimutais de
seus epicentros e sua variancia para cada periodo. As curvas médias de velocidade de grupo
foram em seguida invertidas para cada trajetoria média, com o objetivo de determinarmos os
modelos das estruturas de subsuperficie para cada uma delas. As trajetérias que apresentam
parte do percurso no continente e parte no Oceano, foram interpretadas como curvas de
trajetorias mistas. Os modelos iniciais utilizados na inversio para essas trajetorias foram
modificados, de forma a representarem melhor as curvas de dispersio medidas. Logo apés, foi
realizada a inversdo das curvas médias de velocidade de grupo, correspondente aos nove grupos

que apresentaram os melhores resultados.
6.3 INVERSAO DAS CURVAS DE VELOCIDADE DE GRUPO

A inversdo das curvas de velocidade de grupo foi realizada utilizando informag3o a priori
através dos vinculos relativos para todos os pardmetros e vinculos absolutos no primeiro e
ultimo pardmetros. Também utilizamos pesos para termos mais liberdade nas estimativas dos
pardmetros. Foram utilizadas, conforme ja mencionamos, as curvas de velocidade de grupo de
valores médios no processo de inversdo. As mesmas curvas foram invertidas utilizando a técnica
de inversdo ja descrita no Capitulo 4. Os programas computacionais utilizados na inversdo sdo
de autoria de RUSSELL (1987), modificados por nds para atender melhor os interesses deste
trabalho. A inversdo tem como objetivo aqui determinar os modelos de velocidade das ondas
cisalhantes que representem o modelo geofisico da estrutura média em subsuperficie, para a

crosta e para o manto superior na Placa Sul-Americana.
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As curvas de velocidade de grupo, mesmo quando agrupadas azimutalmente,
apresentavam numero de periodos diferentes, sendo necessaria a interpolagido de alguns valores
de velocidade de grupo para determinados periodos. Foram obtidos os valores das derivadas
parciais da velocidade de grupo em relag@o a velocidade das ondas cisalhantes, que constituem a
matriz sensibilidade do problema. Em seguida, realizamos a decomposicdo da matriz
sensibilidade em valores singulares e que representa a transformagio da matriz sensibilidade em
matrizes ortogonais, de acordo com a teoria apresentada por GOLUB & REINSCH (1971).
Utilizamos a técnica da inversio diferencial por ser esta mais estdvel do que a inversdo
estocastica, por introduzir informagdo a priori no processo de inversdo das ondas de superficie,
como demostrado por HWANG & MICTHELL (1987) e pelo autor deste trabalho, no Capitulo
4. Demonstramos tal situagdo, com exemplos, na se¢do 6-4 abaixo.

Os resultados. da inversdo foram avaliados utilizando-se os valores de RMS ( sdo os
resultados pelo minimos quadrados, que correspondem a perturbacdo do modelo das ondas
cisalhantes). Por ser um problema linearizado, resolvemo-lo de forma iterativa e, a cada iteragiio
do processo, o modelo das ondas cisalhantes € atualizado. Também observamos o erro no ajuste
entre as curvas de velocidade de grupo observadas e calculadas.

A informag@o a priori € introduzida no modelo inicial através de vinculos absolutos e
relativos, como indicado no Capitulo 4. O valor de "damping", ou amortecimento, ¢ dado pela
constante &° utilizada por FRANKLIN (1970). Na técnica da inversdo diferencial, utilizamos a

matriz W de pesos e seus elementos da diagonal principal sdo ¢;;, que podem assumir valores

diferentes. Isto corresponde a fornecer informagdo a priori no espago dos pardmetros, ou seja,
quanto menor o valor do peso, maior a liberdade de variagdo dos pardmetros em relagéo aos

vinculo.

6.4 EXEMPLOS DE DERIVADAS PARCIAIS DE VELOCIDADE GRUPO E
VALORES SINGULARES

Nesta se¢do, exemplificamos os resultados obtidos para alguns grupos, mostrando os

valores determinados das derivadas parciais da velocidade de grupo em relagdo a velocidade
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das ondas cisalhantes. Mostramos os valores de derivadas versus profundidade para alguns
periodos selecionados, e também plotamos os valores singulares correspondentes a
decomposi¢io da matriz sensibilidade em valores singulares de LAWSON & HANSON (1974).
As derivadas sdo determinadas em fun¢do do pardmetro velocidade da onda cisalhante para
cada camada, ou seja, no centro da camada, estes valores indicam o quanto a velocidade de
grupo ¢é sensivel ao pardmetro velocidade da onda cisalhante. A importancia de se determinar
os valores das derivadas em cada periodo € o de ter a curva de velocidade de grupo observada
num intervalo limitado de periodo, ou seja, o valor maximo da derivada para cada periodo deve
mostrar o intervalo de profundidade referente a0 comprimento de onda, da ordem de algumas
dezenas de quilémetros, que é melhor estudado pelos dados invertidos neste estudo. Os valores
singulares s3o determinados a cada atualizagdo do modelo, no processo de determinagdo da
matriz sensibilidade.

Como exemplo inicial de nossa analise, consideramos o grupo BDF-G, para o qual
determinamos os valores das derivadas parciais para os periodos 23.1 e 53.5 segundos, para o
qual temos os valores méaximos nas profundidades de 40 km e 120 km, respectivamente (ver as
Figuras 6.1a e 6.1b), o que indica boa sensibilidade do pardmetro neste intervalo de
profundidade (entre 40 km e 120 km).

Para o grupo ZOBO-C, determinamos os valores de derivadas nos periodos de 26.1,
53.5 e 97.5 segundos (Figuras 6.2a, b e c). Os valores maximos das derivadas foram obtidos
nas seguintes profundidades: 26, 76 e 137 km, indicando as maiores taxas de variagdo do
pardmetro para o periodo de 97.5 segundos (veja Figura 6.2c).

No caso do grupo ZOBO-G, calculamos os valores das derivadas para os periodos de
18.2, 37.4 e 53.5 segundos (ver Figuras 6.3a, b e c). Para o valor periodo 37.4 segundos, a
derivada apresenta um maximo bem definido em 80 km de profundidade.

O grupo BCAO-E representa trajetorias ocednicas. Seus valores de derivadas foram
plotados para os periodos de 20.5, 42.1 e 86.4 segundos (Figuras 6.4a, b € c). No caso do
periodo de 42.1 segundos, o valor maximo da derivada se encontra na profundidade de 55 km,
0 que corresponde a um bom resultado para esta profundidade considerando-se o intervalo de

periodo amostrado.
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A decomposi¢do em valores singulares das pseudo-matrizes correspondente aos grupos
BDF-G, ZOBO-C, BCAO-E ( ver Figuras 6.5a, b, ¢ e d), sdo plotadas conjuntamente na Figura
6.5e, onde observamos como os valores decaem rapidamente para estes dez valores singulares.
Este exemplo evidéncia como o problema inverso é mal-condicionado, ¢ a necessidade de
utilizarmos valores de "damping", que possibilitam a diminui¢do do mal-condicionamento da

matriz a ser invertida.

6.5 ANALISE DOS RESULTADOS DA INVERSAO

Na Figura 6.6a, mostramos a distribui¢do de trajetorias dos sismos registrados na
estagdio sismografica BCAO (Africa Central). Foram consideradas 230 trajetorias (176 medidas)
para esta estagdo. Na Figura 6.6a temos a distribui¢do de trajetorias utilizadas para a sele¢do das
176 medidas consideradas boas. Os sismos registrados em BDF (Brasil), envolvendo 126
trajetorias consideradas e 98 medidas, t€m as trajetorias de ondas correspondentes mostradas na
Figura 6.6b. ‘

Sao apresentados na Figura 6.6¢c, a distribuicdo de trajetorias, correspondentes aos
sismos registrados na estagio de BOCO (Colombia). Foram consideradas 87 trajetorias, sendo
54 selecionadas. Para a estagio SLR (ao Sul da Africa), ver Figura 6.6d, foram consideradas 168
trajetorias e selecionadas 136. Para a estagdo ZOBO, localizada na Bolivia, foram consideradas
245 trajetorias e selecionadas 146 (observe a Figura 6.6¢).

A distribuicdo de trajetorias da Figura 6.7 corresponde ao grupo BDF-G, que ¢é
constituido de sismos registrados na estagdo sismografica BDF, com os epicentros localizados
no Chile. Os raios tragados mostram trajetorias continentais que cruzam o Escudo Brasileiro € a
Bacia Sedimentar do Parana. A curva média de velocidade de grupo deste agrupamento foi
invertida utilizando-se a técnica de inversdo diferencial descrita acima. No processo de inversdo
da curva média deste grupo foram considerados os dois modelos continentais;: BRUNE &
DORMAN (1963) para o Escudo Canadense e o modelo d¢ GUMPER & POMEROY (1970)

para o Escudo Africano, respectivamente.
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Encontramos, na parte superior da Figura 6.8, os resultados da inversdo da curva de
velocidade de grupo correspondente ao grupo BDF-G. A curva de dispersdo se encontra
definida no intervalo de periodo de 23 a 54 segundos e, neste caso, o modelo inicial utilizado
foi o de BRUNE & DORMAN (1963) com suas camadas originais sub-divididas em maior
numero de camadas menos espessas. O modelo das ondas cisalhantes resultante da inversdo se
encontra na parte inferior da Figura 6.8, que indica uma descontinuidade em 42 km de
profundidade, aproximadamente.

Observamos, na parte superior da Figura 6.9, o ajuste da inversdo para a curva de
velocidade de grupo correspondente ao grupo BDF-G, com o modelo inicial d¢ GUMPER &
POMEROY (1970) porém com maior nimero de camadas com o objetivo de distinguirmos as
maiores descontinuidades. O modelo de velocidade das ondas cisalhantes resultante da inversdo
indica uma descontinuidade em 40 km de profundidade, aproximadamente.

Na Figura 6.10 também mostramos trajetorias mistas, com sismos ocorridos na borda
Leste da placa Sul-Americana, com epicentro no Oceano Atléntico Sul e registrados na estagdo
sismografica de ZOBO (localizada na Boli\'/ia).b A trajetoria estudada corresponde ao grupo
ZOBO-C e apresenta maior parte do percurso no oceano Atldntico. Parte da trajetoria
continental cruza a Bacia Sedimentar do Parana.

Mostramos, na parte superior da Figura 6.11, o ajuste determinado para a curva de
velocidade de grupo correspondendo ao grupo ZOBO-C, sendo a curva definida no intervalo de
periodos de 26 a 110 segundos. Foi utilizado na inversdo, como modelo inicial, 0 modelo
ocednico de FORSYTH (1975) com suas camadas originais sub-divididas em maior nimero de
camadas menos espessas. Foi observada na parte inferior da Figura 6.11 a pequena
descontinuidade em, aproximadamente, 15 km de profundidade.

Na Figura 6.12 mostramos a trajetoria continental do grupo ZOBO-G. Temos a curva de
velocidade de grupo definida no intervalo de periodo de 18 a 54 segundos. O melhor resultado
obtido para a curva de velocidade de grupo invertida se encontra na Figura 6.13 (parte
superior). O modelo inicial utilizado na inversdo foi o0 modelo de JAMES (1971b), modelo com
5 camadas bastante espessas devido a trajetoria ser em cima dos Andes. O resultado da inversédo
indica uma descontinuidade em 70 km de profundidade, mostrado na parte inferior da F igura
6.13.
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Apresentamos, na Figura 6.14, a distribui¢do de trajetorias oceanicas do grupo BCAO-E.
Sdo trajetorias associadas a sismos ocorridos na regido do Oceano Atlantico Sul e registrados na
estagio de BCAO (na Africa Central).

A curva de velocidade de grupo definida no intervalo de periodo de 21 a 86 segundos do
grupo BCAO-E, mostrada na parte superior da Figura 6.15, indica o ajuste determinado na
inversdo, utilizando como modelo inicial 0 modelo de FORSYTH (1975). Sdo mostrados, na
parte inferior da Figura 6.15, o modelo de ondas cisathantes resultante da inversdo que indica
uma descontinuidade em 15 km, que identificamos como o Moho.

Finalmente, devemos acrescentar que determinamos também os espectros de amplitude
média da transformada de Fourier das fung¢Ges transferéncia, para as componentes verticais de
todas as cinco esta¢des sismograficas utilizadas; BCAO, BDF, BOCO, ZOBO e SLR (ver Figura
5.13). Os respectivos. espectros mostram a boa qualidade dos dados na faixa de periodos
estudados. Também foram determinados os espectros médios de autocorrelagdo para as fungdes
de transferéncia da componente vertical das estagGes sismograficas utilizadas (veja Figura 5.14).
A suavidade dos espectros médios de amplitude e de autocorrelagdo no intervalo de periodo de

20 a 100 segundos indicam, neste caso, a boa Qualidade dos registros das esta¢des utilizadas.

6.6 COMPARACAO COM MODELOS DERIVADOS EM CAPITULOS
ANTERIORES

O grupo BDF-G (Figura 6.7) apresenta trajetoria continental, parte desta trajetoria é
sobre o Escudo Brasileiro, na Bacia Sedimentar do Parana e nas regides dos Andes. Como foi
descrito no capitulo anterior, a curva de velocidade de grupo foi invertida fazendo-se o
experimento com dois modelos iniciais diferentes: o de BRUNE & DORMAN (1963) e o de
GUMPER & POMEROY (1970). O resultado da inversdo gerou dois modelos de ondas
cisalhantes com descontinuidades em, aproximadamente, 40 km de profundidade, o que
entendemos como sendo a base da crosta (Moho). Estes resultados mostram a consisténcia da
inversdo, nos dados de onda de superficie Rayleigh para a obten¢do dos pardmetros do modelo

de superficie para as regides estudadas.
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Resultado semelhante para a profundidade da base da crosta (Moho) foi observado para
o grupo 8 do Capitulo 5 (nas Figuras 5.6, 5.7), que apresenta modelos de ondas cisalhantes
resultantes da inversdo, com descontinuidade em 40 km de profundidade. Este grupo apresenta
trajetorias sobre a Bacia sedimentar Amazonica e regiGes dos Andes.

Nas trajetorias dos grupos ZOBO-C e BCAO-E (Figuras 6.11 e 6.15), grande parte do
percurso cruza o Oceano Atlantico. Foi observada a descontinuidade 10 km de profundidade
descontada a profundidade de 5 km de agua, aproximadamente e este resultado definimos como

sendo o Moho.

6.7 ERROS ENVOLVIDOS NAS MEDIDAS COM ESTACOES DA REDE
DIGITAL MUNDIAL

Temos, neste capitulo, um conjunto de dados significativamente diferente dos dados
considerados no Capitulo 5, onde digitalizamos e interpolamos sismogramas registrados em
papel da Estagdo Sismologica de Belém (BEB). Naquele caso, além dos erros inerentes ao
registro (erros normalmente envolvendo problemas de operagdo e de manutengdo da estagdo
BEB), tinhamos erros relativos ao processo de digitalizagio e de interpolagio dos registros,
discutidos no Capitulo 2.

Neste caso, com dados envolvidos registrados por estagdes das redes DWWSSN e SRO
e pela estagio CAY da rede GEOSCOPE, concluimos que ndo temos que nos preocupar com a
calibragdo e com o tempo nestas estagdes.

Assim, acreditamos que nossas medidas de velocidade de grupo possuam, para quase
toda a faixa de periodos envolvido, erros de, no maximo, 0.02 km/s. No caso da banda de
periodos mais baixos (entre 20 e 30 segundos), acreditamos que tais erros devem ser da ordem
de 0.04 knm/s.

Como uma maneira de conferir nosso resultado, optamos por selecionar alguns
resultados de medidas de velocidade de grupo envolvendo os mesmos dados que empregamos
aqui, realizadas por autores em estudos similares anteriores a este. Assim, encontramos um

conjunto de trés sismos, estudados pelo Dr. SNOKE (do Virginia Tech.), cujas curvas de
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dispersdo ( medidas com a técnica do filtro multiplo) nos foram gentilmente cedidas (Figuras
6.16, 6.18 € 6.20).

No primeiro caso (Figura 6.16), consideramos o sismo ocorrido em 7 de margo de 1985
(00:54:56.96), registrado pela estagdo BDF (Brasilia). O mesmo sismo foi estudado aqui (vide,
por favor, dados epicentrais na Tabela 6.1), empregando-se a técnica da janela mével. Os
resultados de nossa analise estdo mostrados na Figura 6.17. Notem como ambos os resultados
tém valores similares nas medidas, mesmo considerando-se que a escolha da janela temporal do
sismograma tratado ¢é feita de modo subjetivo, assim como ¢é diferente a técnica de
procedimento de medida.

Para o segundo e terceiro casos (Figuras 6.18 e 6.20), consideramos os sismos
ocorridos, respectivamente, em 19 de Maio de 1985 (18:09:15.49), e em 17 de janeiro de 1986
(04:15:00.01), ambos também registrados pela estagio BDF. Notem, nas figuras
correspondentes (Figuras 6.19 e 6.21), onde plotamos os resultados de nossa analise, que aqui
também os resultados sdo, de modo bem claro, coincidentes, para toda a banda de periodo
considerado.

E importante notar que adotamos, em todos os caéos de nossos resultados (Figuras 6.17,
6.19 e 6.21), uma escala logaritmica para os valores de periodo, de modo a sermos coerentes
com as figuras compiladas do trabalho do Prof. SNOKE. Tal escolha ndo compromete nossas
comparagdes acima, visto que a escala importante na mesma (a escala segundo a qual sdo
plotados os dados de velocidade de grupo) ¢ linear, preservando a diferenga existente entre os
valores absolutos entre os dois resultados.

Assim, com as comparagles destes resultados (conseguimos os resultados do Prof.
SNOKE apenas ap6s termos concluido todas as nossas medidas incluidas neste capitulo),
visualizamos serem estas de qualidade bem superior as medidas realizadas com os dados de
estagdo de BEB, confirmando mais uma vez que existe algum problema com os equipamentos
desta Gltima estagéo. Tal fato, ja discutido na Capitulo 5 e ilustrado naquela parte deste trabalho
ja com figuras de alguns dos dados discutidos no presente capitulo, mostra que devemos nos
concentrar mais na coleta e no tratamento de dados de estagdes mais modernas, de preferéncia
envolvendo sistema de coleta e de registro digitais que, com um controle de qualidade

adequado, fornecem dados de qualidade muito superior.
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Figura 6.1a. Valores das derivadas correspondente ao grupo BDF-G, para o periodo de 32.1 (s).
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Figura 6.1b. Valores das derivadas correspondente ao grupo BDF-G, para o periodo de 53.5 (s).
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Figura 6.2b. Valores das derivadas correspondente ao grupo ZOBO-C, para o periodo de 53.5 (s).
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Figura 6.3b. Valores das derivadas correspondente ao grupo ZOBO-G, para o periodo de 37.4(s).
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Figura 6.4b. Valores das derivadas correspondente ao grupo BCAO-E, para o periodo de 42.1 (s)
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Figura 6.6a. Mapa contendo a distribuigdo de trajetorias para a estagdo BCAOQ, foram
consideradas 230 trajetorias e 176 medidas.

¢

Figura 6.6b. Mapa contendo a distribuigéo de trajetorias para a estagdo BDF, foram consideradas
126 trajetorias e 98 medidas. '
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Figura 6.6¢. Mapa contendo a distribuigdo de trajetorias para a estagdo BOCO, foram
consideradas 87 trajetorias e 54 medidas.

S -

Figura 6.6d. Mapa contendo a distribui¢@io de trajetorias para a estagdo SLR, foram consideradas
168 trajetorias e 136 medidas.
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Figura 6.6e. Mapa contendo a distribui¢do de trajetorias para a estagdo ZOBO, foram

consideradas 245 trajetorias e 146 medidas.

Figura 6.7. Mapa contendo a distribui¢do de trajetorias para o grupo BDF-G.
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Figura 6.8. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)

observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo
Canadense. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢e BRUNE & DORMAN
(1963) para o Escudo Canadense considerando as camadas originais do modelo original sub-
divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva
de dispersédo observada.
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Figura 6.9. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teodrica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de GUMPER & POMEROY (1970) para o Escudo
Africano. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢ GUMPER & POMEROY
(1970) para o Escudo Africano considerando as camadas originais do modelo sub-divididas em
camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo
observada.
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Figura 6.10. Mapa mostrando a distribui¢do de trajetorias para o grupo'_ZOBQ-E
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Figura 6.11. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de disperséo tedrica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975). Na parte inferior da figura
mostramos o modelo inicial de FORSYTH (1975) considerando as camadas originais do modelo
sub-divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da
curva de dispersdo observada.
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i jetori ZOBO-G.
Figura 6.12. Mapa mostrando a distribui¢do de trajetorias para o grupo
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Figura 6.13. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo tedrica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de JAMES (1971). Na parte inferior da figura
mostramos o modelo inicial de JAMES (1971) considerando as camadas originais do modelo
original sub-divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do
ajuste da curva de disperséo observada.
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Figura 6.14. Mapa mostrando a distribuigao de trajetorias para o grupo BCAO-E.
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Figura 6.15. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de disperséo tedrica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975). Na parte inferior da figura
mostramos o modelo inicial de FORSYTH (1975) considerando as camadas originais do modelo
sub-divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da
curva de dispersdo observada.
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Figura 6.16. Mostrando a curva de velocidade de grupo determinada pelo Dr. SNOKE.
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Figura 6.17. Mostrando a curva de velocidade de grupo determinada pelo autor.
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Figura 6.18. Mostrando a curva de velocidade de grupo determinada pelo Dr. SNOKE.
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Figura 6.19. Mostrando a curva de velocidade de grupo determinada pelo autor.
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Figura 6.20. Mostrando a curva de velocidade de grupo determinad a pelo Dr. SNOKE.

| 201

RN ENEE RN NN NN

140




4.40

bring
=
S

[
[=a)
=

et
]
(=]

2.80

VELOCIDADE DE GRUPO (km/s)

2.40

Figura 6.21. Mostrando a curva de velocidade de grupo determinada pelo autor.

ONDA RAYLEIGH

10

T T T T T T T T

10
PERIODO (s)

141

2




Tabela 6.1. Sismos registrados na esta¢o de BDF. ( continua )

[ Ano Més | Dia | Hora | Minuto | Segundo | Latitude | Longitude
1982 11 12 0 8 56.4 -55.79 -26.87
1982 11 18 0 27 50.8 -54.38 -56.22
1982 11 19 10 57 35.5 -54.42 -56.31
1982 12 22 15 40 13.3 46.05 -27.59
1983 01 03 6 4 2.0 -59.49 -26.26
1983 01 18 15 23 36.9 -57.97 -24.31
1983 01 23 16 36 39.3 -37.22 -95.18
1983 01 24 16 34 8.5 39.74 -14.48
1983 06 01 20 9 57.8 -53.05 9.72
1983 07 03 17 14 232 9.65 -83.69
1983 07 04 11 32 459 -55.58 -27.99
1983 07 05 5 58 215 -55.85 -123.40
1983 07 11 12 56 28.4 -60.89 -53.02
1983 07 12 3 39 27.7 23.95 -108.29
1983 08 05 6 21 427 -3.60 -62.15
1983 08 21 18 58 19.6 -28.73 -112.59
1983 09 01 18 18 8.0 2941 -111.90
1983 09 24 15 51 57.8 -41.85 -83.61
1983 10 11 22 41 11.0 27.16 -44.50
1983 10 12 3 39 38.8 8.06 -82.74
1983 10 13 12 22 15.1 24.46 -46.28
1983 10 13 13 6 38.2 -0.85 -21.82
1983 10 17 19 36 21.5 37.59 -17.52
1983 10 22 5 53 23.7 -60.40 -24.86
1983 10 22 13 7 392 -60.62 -25.39
1983 10 22 22 3 28.9 -60.28 -25.25
1983 10 24 0 36 6.5 -12.85 -76.66
1983 10 28 14 6 6.6 44.06 -113.86
1983 10 29 23 39 55 44.28 -114.11
1983 11 28 19 10 7.1 -44.95 -76.01
1983 12 20 10 41 95 40.41 -124.90
1983 12 22 4 11 293 11.95 -13.60
1984 01 11 18 40 30.4 6.11 27.72
1984 01 15 7 14 10.8 28.83 -14.52

142




Tabela 6.1. Sismos registrados na estagio de BDF. ( continua )

Més

| Ano Dia | Hora | Minuto | Segundo | Latitude | Longitude
1984 01 16 12 27 13.9 -30.00 -112.29
1984 02 03 8 29 477 -29.46 -71.13
1984 02 10 16 51 21.2 28.33 -112.08
1984 02 17 20 33 41.6 20.50 -109.23
1984 03 01 19 21 24.6 -4.65 -106.05
1984 04 19 8 28 53.1 -31.80 -71.90
1984 04 22 6 14 21.8 -0.52 -19.86
1984 04 28 20 12 6.4 -1.77 -78.20
1984 05 25 13 20 239 -42.62 -75.13
1984 05 25 21 49 51.8 -60.22 -26.88
1984 06 05 4 15 248 -7.76 -76.86
1984 06 11 2 5 339 -30.72 -71.21
1984 06 22 15 55 28.0 -58.31 -15.65
1984 07 24 4 49 453 -25.79 -70.52
1984 08 31 4 42 58.3 12,97 -87.07
1984 09 05 22 27 54.3 -25.51 -116.06
1984 11 01 4 48 499 8.15 -38.76
1984 11 16 6 55 - 0.5 -13.90 -76.10
1984 11 22 0 50 435 -30.93 -13.51
1984 12 07 10 19 10.8 -1.40 -15.06
1985 01 05 11 11 31.2 10.17 -80.02
1985 01 10 17 47 56.1 10.83 -43.43
1985 03 04 6 6 57.8 -33.58 -71.86
1985 03 04 19 3 7.3 -32.75 -71.60
1985 03 07 0 54 57.0 -33.01 -72.14
1985 03 09 15 11 431 -33.70 -72.01
1985 03 12 3 23 15.4 -33.10 -72.15
1985 03 16 8 19 11.0 -55.21 -28.20
1985 03 16 14 54 1.1 17.07 -62.41
1985 03 17 10 41 37.9 -32.66 -71.56
1985 03 19 4 1 6.6 -33.28 -71.76
1985 03 19 10 28 36.6 -18.57 -63.60
1985 03 22 14 2 474 -18.50 -63.65
1985 03 23 13 45 194 -34.28 -72.11




‘Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de BDF. ( continua )

Més

Minuto

Segundo

| Ano Dia | Hora Latitude | Longitude

1985 03 23 14 36 57.1 -33.30 -72.22
1985 03 25 5 14 33.2 -34.34 -72.28
1985 03 30 15 39 277 -55.47 -127.60
1885 04 03 13 6 19.9 -32.62 -71.61
1985 04 07 0 19 33.9 -56.12 -122.24
1985 04 20 18 23 48.3 8.98 -77.53
1985 04 28 8 30 32.7 -39.70 -75.61
1985 05 03 7 2 47.5 11.91 -86.77
1985 0s 15 20 12 45.7 -56.62 -25.36
1985 05 19 18 9 15.5 -30.24 -71.28
1985 06 02 16 26 58.0 -37.80 -73.59
1985 06 03 17 56 50.6 -28.05 -71.07
1985 06 06 2 40 12.9 0.95 -28.43
1985 06 10 3 23 31.9 3.01 -78.64
1985 06 14 13 14 14.9 -40.74 -74.92
1985 06 26 17 10 2.0 18.91 -64.60
1985 07 02 13 48 18.9 -33.80 56.43
1985 07 07 11 25 12.0 -32.88 -72.00
1985 07 21 13 10 33.3 19.04 -67.97
1985 07 27 16 26 45.6 -26.93 -113.41
1985 07 28 22 59 54.6 -60.31 -26.91
1985 08 01 23 15 15.4 -57.71 -25.37
1985 08 04 4 54 2.0 -44 89 -75.45
1985 08 12 0 4 50.9 -38.42 -73.49
1985 09 07 5 0 47 .4 -59.56 -26.13
1985 09 11 18 23 2.9 -54.47 -131.86
1985 09 19 13 17 47.9 18.18 -102.57
1985 09 21 1 37 13.8 17.82 -101.67
1985 09 21 10 54 44.6 -46.71 -13.52
1985 09 22 18 23 12.2 12.49 -44.33
1985 10 27 19 34 57.1 36.40 6.75
1985 11 10 19 40 34.0 -29.04 -13.19
1985 11 12 3 34 19.8 -36.25 -98.02
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estacio de BDF. ( final )

|  Ano Més Dia Hora | Minuto | Segundo | Latitude | Longitude
1985 11 18 18 18 35.0 -32.25 -13.43
1985 12 16 2 44 35.7 11.72 -85.85
1986 01 10 22 16 224 -53.06 9.65
1986 01 17 4 15 0.0 -10.69 -78.38
1986 07 31 7 22 40.3 37.47 -118.36
1986 07 31 9 37 24.0 -52.58 18.44
1986 08 01 14 9 249 -35.89 -103.75
1986 08 06 13 56 4.6 -55.06 -129.34
1987 02 14 15 44 15.9 -45.71 -75.99
1987 03 06 1 54 50.8 0.13 -77.67
1987 03 06 4 10 42.0 0.15 -77.83
1987 03 06 4 17 324 0.34 -77.43
1987 03 06 6 33 42 0.05 -77.65
1987 03 06 7 6 43.5 -24.23 -70.10
1987 03 12 12 18 11.9 15.72 -94.50
1987 03 21 12 8 59.6 8.77 -83.43
1987 05 14 16 4 26.5 -5.62 -81.39
1987 05 19 12 56 25.1 -30.33 -71.59
1987 - 05 20 13 54 13.6 -61.15 -52.02
1987 06 07 13 30 15.9 16.83 -98.69
1987 06 21 10 8 58.6 -57.29 -66.82
1987 06 24 4 21 51.5 -47.82 31.06
1987 06 25 2 49 39.7 47.30 -27.46
1987 06 27 9 9 5.9 -14.10 -75.98
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de BOCO. ( continua )

Ano Més | Dia | Hora | Minuto | Segundo | Latitude Longitude
1980 01 01 16 42 40.0 38.81 -27.78
1980 01 14 21 51 1.8 -33.19 -69.46
1980 01 27 16 38 1.1 -35.38 -105.87
1980 04 09 8 17 55.1 -31.65 -67 .48
1980 04 09 19 56 26.0 -44.61 -80.10
1980 05 25 19 44 51.4 37.57 -118.82
1980 05 27 14 50 57.1 3747 -118.81
1980 06 09 3 28 18.9 32.22 -114.99
1980 06 12 17 15 0.1 37.28 -116.45
1980 06 16 5 45 6.9 -22.03 -68.46
1980 06 21 20 19 26.4 -57.97 -10.66
1980 07 24 21 20 15.0 0.86 -29.60
1980 07 25 29 5 0.1 37.26 -116.48
1980 07 30 6 56 16.7 5.28 -82.67
1980 08 09 5 45 9.5 15.89 -88.52
1980 08 14 5 5 - 53.6 -56.01 -121.50
1980 09 03 22 12 39.1 3.24 -78.19
1980 09 15 4 28 13.7 -61.39 -56.43
1980 10 08 20 19 46.5 -4 .86 -105.92
1980 10 22 22 59 54.1 -36.49 -98.61
1980 10 24 14 53 351 18.21 -98.24
1980 10 27 8 46 40.8 -0.15 -24.85
1980 11 01 22 52 19.6 18.95 -107.63
1980 11 10 16 24 40.5 -31.58 -64.47
1980 11 11 10 36 58.2 -51.42 28.80
1980 11 12 5 50 204 19.44 -69.61
1980 12 11 18 15 3.5 -21.27 -68.15
1981 01 07 20 31 12.1 -49 91 -114.14
1981 01 18 3 6 455 -61.09 -53.43
1981 01 21 19 29 18.4 -59.32 -27.01
1981 02 13 19 58 52.2 -15.59 -74.53
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de BOCO. ( continua )

Ano Més Dia | Hora | Minuto | Segundo | Latitude Longitude
1981 09 19 11 40 56.9 -30.08 -74.81
1981 10 16 3 25 42.2 -33.13 -73.07
1981 10 16 15 43 20.2 -0.20 -16.51
1981 10 17 14 35 40.9 -45.51 -15.18
1981 11 06 10 42 57.2 -59.71 -26.24
1981 11 18 9 17 30.5 -2.28 22.81
1982 01 03 14 9 50.4 -0.97 -21.87
1982 01 12 1 44 48.0 -52.48 27.99
1982 01 12 5 48 17.6 13.16 -87.59
1982 01 23 17 55 46.8 21.65 -45.48
1982 01 30 2 35 10.6 16.74 -61.43
1982 03 25 5 5 39.6 -52.73 -46.78
1982 04 10 16 25 33.6 17.38 -83.50
1982 05 07 5 38 34.9 -60.60 -20.88
1982 06 06 10 20 314 35.36 -36.02
1982 06 24 9 16 44.3 -44.01 -15.98
1982 08 12 8 41 493 -1.57 -24.29
1982 08 17 18 24 4.7 9.54 -84.16
1982 09 29 5 50 32.3 14.49 -89.12
1982 10 05 21 39 12.5 -53.45 -3.47
1982 11 12 0 8 56.4 -55.79 -26.87
1982 11 18 0 27 50.8 -54.38 -56.22
1982 11 19 10 57 35.5 -54.42 -56.31
1983 08 21 18 58 19.6 -28.73 -112.59
1983 08 24 13 36 30.9 40.31 -124.77
1983 09 01 18 18 8.0 -29.41 -111.90
1983 09 17 12 46 56.0 -60.37 -27.07
1983 09 20 8 50 58.3 18.18 -68.47
1983 09 23 23 44 30.3 8.42 -83.39
1983 09 24 15 51 578 -41.85 -83.61
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de BOCO. ( final )

N

~ Ano Més Dia Hora | Minuto | Segundo | Latitude Longitude
1983 10 06 15 1 48.4 -26.72 -70.91
1983 10 09 11 25 40.6 -26.14 -70.52
1983 10 11 22 41 11.0 27.16 -44.50
1983 10 12 3 39 38.8 8.06 -82.74
1983 10 13 12 22 15.1 24.46 -46.28
1983 10 13 13 6 38.2 -0.85 -21.82
1983 10 28 14 6 6.6 44,06 -113.86
1983 11 26 20 18 23.5 7.38 -82.26
1983 12 02 3 9 5.7 14.05 -91.94
1983 12 20 10 41 9.5 40.41 -124.90
1984 03 30 7 59 53.7 17.32 -59.66
1984 03 30 16 40 14.1 -63.00 -61.77
1984 05 25 21 49 518 -60.22 -26.88
1984 06 22 15 55 28.0 -58.31 -15.65
1986 06 24 6 56 - 53.1 -0.02 -17.88
1986 07 02 12 53 7.8 -59.53 -26.17
1986 09 05 2 47 18.3 -59.43 -29.47
1986 09 13 9 28 242 -60.90 -37.02
1986 09 25 6 15 53.8 22.90 -108.07
1986 10 06 7 10 56.4 -56.81 -26.36
1986 10 15 23 4 15.2 -56.36 -25.55
1986 10 27 8 2 53.3 -34.11 -78.84
1987 06 10 19 51 30.3 -60.17 -26.95
1987 06 21 10 8 58.6 -57.29 -66.82
1987 06 24 4 21 51.5 -47.82 31.06
1987 06 25 2 49 39.7 47.30 -27.46
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de SLR ( continua )

Ano Més Dia Hora | Minuto | Segundo | Latitude | Longitude
W

1981 11 02 3 44 55.3 -52.94 27.30
1981 11 06 10 42 572 -59.71 -26.24
1981 11 18 9 17 30.5 -2.28 22 81
1982 05 07 5 38 34.9 -60.60 -20.88
1982 06 07 10 59 40.2 16.56 -098.36
1982 06 24 9 16 443 -44.01 -15.98
1982 08 12 8 41 493 -1.57 -24.29
1982 08 19 15 59 1.5 6.72 -82.68
1982 12 08 18 4 472 -41.39 -87.65
1982 12 09 1 41 37.7 -29.04 -112.55
1982 12 12 19 57 32.8 -63.06 -60.73
1983 06 01 20 9 57.8 -53.05 9.72
1983 06 07 20 40 26.5 -50.69 29.10
1983 06 17 11 33 16.7 -36.38 -97.52
1983 07 01 11 57 22.0 -57.93 -25.37
1983 07 03 17 14 23.2 9.65 -83.69
1983 07 04 11 32 459 -55.58 -27.99
1983 07 05 5 58 21.5 -55.85 -123.40
1983 07 05 | 16 37 6.1 -57.88 -25.61
1983 07 11 12 56 | 284 -60.89 -53.02
1983 07 12 3 39 | 277 23.95 -108.29
1983 07 25 22 31 39.2 36.22 -120.41
1983 07 31 14 9 23.6 -48.28 -75.85
1983 08 05 6 21 427 -3.60 -62.15
1983 08 21 18 58 19.6 -28.73 -112.59
1983 08 24 13 36 30.9 40.31 -124.77
1983 09 01 17 59 29.1 -52.48 25.84
1983 09 01 18 18 8.0 -29.41 -111.90
1983 09 20 8 50 58.3 18.18 -68.47
1983 09 24 15 51 57.8 -41.85 -83.61
1983 10 09 11 25 40.6 -26.14 -70.52
1983 10 11 22 41 11.0 27.16 -44.50
1983 10 13 12 22 15.1 24.46 -46.28
1983 10 17 19 36 21.5 37.59 -17.52
1983 10 22 5 53 23.7 -60.40 -24.86
1983 10 22 13 7 39.2 -60.62 -25.39
1983 10 22 22 8 28.9 -60.28 -25.25
1983 10 24 0 36 6.5 -12.85 -76.66
1983 11 22 14 20 58.8 0.41 -79.94

. 149




Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de SLR ( continua )

Ano Més Dia Hora | Minuto | Segundo | Latitude | Longitude
1983 11 26 20 18 235 7.38 -82.26
1983 11 28 19 10 7.1 -44.95 -76.01
1983 12 02 3 9 5.7 14.05 -91.94
1983 12 08 10 21 56.9 18.62 -102.55
1984 02 10 16 51 212 28.33 -112.08
1984 02 17 20 33 41.6 20.50 -109.23
1984 02 25 7 16 0.0 -47.90 31.87
1984 03 30 16 40 14.1 -63.00 -61.77
1984 04 19 8 28 53.1 -31.80 -71.90
1984 04 22 6 14 21.8 -0.52 -19.86
1984 04 24 21 15 19.0 37.32 -121.69
1984 05 04 17 36 56.2 -58.01 -65.81
1984 05 25 13 20 239 -42.62 -75.13
1984 05 25 21 49 518 -60.22 -26.88
1984 06 05 4 15 24.8 -7.76 -76.86
1984 06 11 2 5 339 -30.72 -71.21
1984 06 22 15 55 28.0 -58.31 -15.65
1984 06 24 11 17 12.0 17.99 -69.35
1984 07 07 15 47 11.9 -56.10 -27.26
1984 07 24 4 49 453 -25.79 -70.52
1984 08 24 16 53 7.6 -59.28 -16.83
1984 12 25 11 41 48.9 -59.11 -26.58
1985 01 05 11 11 31.2 10.17 -80.02
1985 01 10 17 47 56.1 10.83 -43 .43
1985 01 26 3 7 2.5 -33.15 -68.54
1985 02 11 7 39 33.1 4.67 -32.62
1985 02 19 13 53 19.9 -61.07 -23.66
1985 02 21 18 53 8.5 -33.28 -71.71
1985 02 22 9 33 38.1 -55.67 -26.40
1985 03 04 3 32 499 -32.65 -71.63
1985 03 04 13 49 29.7 -33.95 -71.96
1985 03 04 15 1 6.3 -33.83 -71.32
1985 03 04 17 0 9.8 -34.12 -72.01
1985 03 04 19 3 7.3 -32.75 -71.60
1985 03 07 0 54 57.0 -33.01 -72.14
1985 03 09 15 11 43.1 -33.70 -72.01
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de SLR ( continua )

Ano Més Dia Hora | Minuto | Segundo | Latitude | Longitude
1985 03 12 8 23 154 -33.10 -72.15
1985 03 16 8 19 11.0 -55.21 -28.20
1985 03 16 14 54 1.1 17.07 -62.41
1985 03 17 10 41 37.9 -32.66 -71.56
1985 03 19 4 1 6.6 -33.28 -71.76
1985 03 19 10 28 36.6 -18.57 -63.60
1985 03 23 13 45 19.4 -34.28 -72.11
1985 03 23 14 36 57.1 -33.30 -72.22
1985 03 25 5 14 33.2 -34.34 -72.28
1985 03 30 15 39 27.7 -55.47 -127.60
1885 03 04 13 6 19.9 -32.62 -71.61
1985 04 07 0 19 33.9 -56.12 -122.24
1985 04 20 18 23 483 8.98 -77.53
1985 04 28 8 30 32.7 -39.70 -75.61
1985 04 28 22 56 51.1 -55.52 -26.12
1985 05 02 15 20 0.1 37.25 -116.32
1985 05 03 7 2 475 11.91 -86.77
1985 05 15 20 12 45.7 -56.62 -25.36
1985 05 19 18 9 15.5 -30.24 -71.28
1985 06 02 16 26 58.0 -37.80 -73.59
1985 06 06 2 40 12.9 0.95 -28.43
1985 06 10 3 23 31.9 3.01 -78.64
1985 06 14 13 14 14.9 -40.74 -74.92
1985 06 26 17 10 2.0 18.91 -64.60
1985 07 02 13 12 33.0 -33.85 56.35
1985 07 02 13 48 18.9 -33.80 56.43
1985 07 07 11 25 12.0 -32.88 -72.00
1985 07 10 5 6 33.2 -38.63 -91.65
1985 07 21 13 10 33.3 19.04 -67.97
1985 07 27 16 26 45.6 -26.93 -113.41
1985 07 28 22 59 54.6 -60.31 -26.91
1985 08 01 23 15 154 -57.71 -25.37
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo SLR. (continua)

Ano | Més Dia | Hora | Minuto | Segundo | Latitude | Longitude
1985 08 04 4 54 20 -44 89 -75.45
1985 08 12 0 4 50.9 -38.42 -73.49
1985 09 11 18 23 29 -54.47 -131.86
1985 09 21 10 54 44.6 -46.71 -13.52
1985 09 22 18 23 12.2 12.49 -44 33
1985 06 06 2 40 12.9 0.95 -28.43
1985 10 12 22 30 37.7 0.86 -29.88
1985 11 10 19 40 34.0 -29.04 -13.19
1985 11 12 3 34 19.8 -36.25 -08.02
1985 11 18 18 18 35.0 -32.25 -13.43
1985 11 30 2 28 11.6 -29.23 61.24
1985 12 16 2 44 35.7 11.72 -85.85
1986 01 10 22 16 224 -53.06 9.65
1986 01 26 7 48 229 -27.12 -70.86
1986 05 09 16 23 512 -17.11 -65.67
1986 06 11 13 48 3.3 10.60 -62.95
1986 06 14 3 50 254 --57.81 -23.32
1986 06 16 17 15 99 -47.19 -13.33
1986 06 20 18 41 28.7 -58.58 -25.01
1986 07 02 12 53 7.8 -59.53 -26.17
1986 07 05 21 19 58.8 -57.28 -25.89
1986 07 13 10 14 35.0 -28.11 -70.89
1986 07 18 17 22 41.7 10.72 -69.50
1986 07 20 18 9 6.6 -56.60 -3.49
1986 07 21 14 42 26.6 37.54 -118.45
1986 07 21 22 7 18.0 37.50 -118.40
1986 08 01 14 9 249 -35.89 -103.75
1986 08 02 20 35 35.9 -58.32 -15.21
1986 08 06 13 56 4.6 -55.06 -129.34
1986 09 05 2 47 18.3 -59.43 -29.47
1986 09 13 9 28 242 -60.90 -37.02
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de SLR ( final )

Ano Més Dia Hora | Minuto | Segundo | Latitude | Longitude
1986 09 25 6 15 53.8 22.90 -108.07
1986 12 05 1 45 37.4 -36.27 -97.53
1986 12 07 16 56 36.4 18.90 -107.20
1986 12 22 14 18 41.3 -56.95 -48.90
1986 12 25 17 17 39.8 -44.46 -78.84
1986 12 27 2 43 54.0 -56.20 -27.41
1987 01 04 17 52 36.6 5.92 -82.67
1987 01 13 13 23 59.8 5.80 -79.08
1987 01 16 15 14 59.1 -52.88 27.50
1987 01 25 10 31 24.8 3.08 -79.30
1987 01 30 22 29 39.8 -60.15 - -26.83
1987 02 01 6 56 1.3 -0.13 -17.76
1987 02 03 16 42 414 -37.78 -72.87
1987 02 18 10 32 14.4 -55.68 -26.99
1987 02 23 2 43 40.9 -57.96 -25.65
1987 03 05 9 56 6.6 -24.49 -70.38
1987 03 05 10 55 11.7 -24.57 -70.58
1987 03 12 12 18 11.9 15.72 -94.50
1987 03 19 1 44 52.2 -7.37 -13.62
1987 03 21 12 8 59.6 8.77 -83.43
1987 03 22 3 23 57.7 -24.08 -70.08
1987 03 28 5 4 11.0 -57.89 -25.44
1987 04 08 17 42 36.1 11.66 -86.36
1987 04 14 17 20 39.8 -58.26 -25.27
1987 04 26 15 47 41.4 -57.32 -24.67
1987 05 05 10 50 55.3 -0.04 -19.14
1987 05 20 13 54 13.6 -61.15 -52.02
1987 06 10 19 51 30.3 -60.17 -26.95
1987 06 24 4 21 51.5 -47.82 31.06
1987 06 27 9 9 5.9 -14.10 -75.98

153




- Tabela 6.1. Sismos registrados na estagio de ZOBO ( continua )

Ano Més Dia Hora | Minuto | Segundo | Latitude Longitude
1980 01 01 16 42 40.0 38.81 -27.78
1980 01 27 16 38 1.1 -35.38 -105.87
1980 02 04 0 56 7.2 5.44 -82.65
1980 02 04 3 45 56.0 -71.91 -7.19
1980 03 06 20 37 2.2 -44.32 -82.08
1980 03 23 23 33 10.6 -29.95 -71.54
1980 04 09 8 17 55.1 -31.65 -67.48
1980 04 09 19 56 26.0 -44 .61 -80.10 -
1980 05 25 19 44 514 37.57 -118.82
1980 05 27 14 50 57.1 37.47 -118.81
1980 06 09 3 28 18.9 3222 -114.99
1980 06 11 14 21 18.9 -32.72 -71.64
1980 06 21 20 19 264 -57.97 -10.66
1980 07 20 0 24 49 16.35 -91.94
1980 07 24 21 20 15.0 0.86 -29.60
1980 07 25 29 5 0.1 37.26 -116.48
1980 07 30 6 56 16.7 5.28 -82.67
1980 08 09 -5 45 9.5 15.89 -88.52
1980 08 14 5 5 53.6 -56.01 -121.50
1980 08 18 15 7 52.6 -1.95 -80.02
1980 09 03 22 12 39.1 3.24 -78.19
1980 09 15 4 28 13.7 -61.39 -56.43
1980 09 28 14 29 41.5 -55.97 -27.57
1980 10 08 20 19 46.5 -4.86 -105.92
1980 10 22 22 59 54.1 -36.49 -98.61
1980 10 24 14 53 35.1 18.21 -98.24
1980 10 27 8 46 40.8 -0.15 -24.85
1980 11 01 22 52 19.6 18.95 -107.63
1980 11 10 16 24 40.5 -31.58 -64.47
1980 11 11 10 36 58.2 -51.42 28.80
1980 11 12 5 50 20.4 19.44 -69.61
1981 01 02 7 37 1.3 2.14 -79.17
1981 01 03 1 23 40.0 2.16 -79.23
1981 01 07 7 1 39.8 2.00 -79.29
1981 01 07 16 26 425 -23.75 -70.62
1981 01 18 3 6 455 -61.09 -53.43
1981 01 21 19 29 18.4 -59.32 -27.01
1981 02 13 19 58 522 -15.59 -74.53
1981 02 16 4 58 12.1 -11.43 -12.98
1981 02 28 21 56 13.5 -6.41 -81.42
1981 03 09 22 38 519 18.83 -103.91
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagio de ZOBO ( continua )

Ano Més Dia Hora | Minuto | Segundo | Latitude Longitude
1981 03 23 19 28 10.7 -33.66 -71.89
1981 03 25 5 28 15.3 -48.14 -9.92
1981 05 06 21 36 6.8 -1.89 -80.89
1981 06 03 5 47 44 4 -35.56 -17.04
1981 06 06 18 0 0.1 37.30 -116.33
1981 06 16 18 56 3.2 -56.40 -24 81
1981 09 19 11 40 56.9 -39.08 -74 .81
1981 10 16 3 25 422 -33.13 -73.07
1981 10 28 4 34 17.8 -31.27 -110.65
1981 11 06 10 42 57.2 -59.71 -26.24
1981 11 18 9 17 30.5 -2.28 22 81
1982 06 06 10 20 314 35.36 -36.02
1982 06 07 10 59 40.2 16.56 -98.36
1982 06 24 9 16 443 -44,01 -15.98
1982 08 12 8 41 493 -1.57 -24.29
1982 08 17 18 24 47 9.54 -84.16
1982 08 19 15 59 1.5 6.72 -82.68
1982 09 29 5 50 323 14.49 -89.12
1982 10 05 21 39 12.5 -53.45 -3.47
1982 11 12 0 8 56.4 -55.79 -26.87
1982 11 18 0 27 50.8 -54.38 -56.22
1982 11 19 10 57 355 -54.42 -56.31
1982 12 22 15 40 13.3 46.05 -27.59
1983 01 03 6 4 2.0 -59.49 -26.26
1983 01 24 16 34 8.5 39.74 -14.48
1983 02 07 11 54 48.6 16.87 -98.36
1983 02 22 9 36 46.9 16.36 -95.01
1983 03 15 16 56 15.8 -55.00 -1.02
1983 04 02 5 58 35.0 -28.53 -66.60
1983 04 03 3 4 13.9 8.65 -83.33
1983 04 07 19 29 14.9 7.99 -82.69
1983 04 11 8 18 10.1 10.42 -62.76
1983 04 23 23 33 59.0 -53.07 -117.84
1983 05 05 7 33 46.2 543 -82.60
1983 05 09 10 58 25.4 -40.93 -74.91
1983 05 09 15 53 3.1 8.23 -82.96
1983 05 12 10 51 49.7 17.63 -46.53
1983 05 12 11 2 41.8 17.63 -46.57
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de ZOBO ( continua )

Ano Més Dia Hora | Minuto | Segundo | Latitude Longitude
1983 05 19 19 7 18.6 0.15 -77.12
1983 06 01 20 9 57.8 -53.05 9.72
1983 06 07 20 40 26.5 -50.69 29.10
1983 06 17 11 33 16.7 -36.38 -97.52
1983 07 01 11 57 22.0 -57.93 -25.37
1983 07 03 17 14 23.2 9.65 -83.69
1983 07 05 5 58 21.5 -55.85 -123.40
1983 07 05 16 37 6.1 -57.88 -25.61
1983 07 11 12 56 284 -60.89 -53.02
1983 07 12 3 39 27.7 23.95 -108.29
1983 07 25 22 31 39.2 36.22 -120.41
1983 07 31 10 26 0.3 -20.13 -126.93
1983 08 01 14 9 23.6 -48.28 -75.85
1983 08 21 18 58 19.6 -28.73 -112.59
1983 08 24 13 36 30.9 40.31 -124.77
1983 09 01 18 18 8.0 -29.41 -111.90
1983 09 17 12 46 56.0 -60.37 -27.07
1983 09 20 8 50 58.3 18.18 -68.47
1983 09 23 23 44 30.3 8.42 -83.39
1983 09 24 15 51 57.8 -41.85 -83.61
1983 10 06 15 1 48.4 -26.72 -70.91
1983 10 09 11 25 40.6 -26.14 -70.52
1983 10 11 22 41 11.0 27.16 -44.50
1983 10 12 3 39 38.8 8.06 -82.74
1983 10 13 12 22 15.1 24.46 -46.28
1983 10 13 13 6 382 -0.85 -21.82
1983 10 17 19 36 21.5 37.59 -17.52
1983 10 22 4 21 35.0 -60.67 -25.45
1983 10 22 22 8 28.9 -60.28 -25.25
1983 10 24 0 36 6.5 -12.85 -76.66
1983 10 28 14 6 6.6 44.06 -113.86
1983 10 29 23 39 5.5 44.28 -114.11
1983 11 22 14 20 58.8 0.41 -79.94
1983 11 26 20 18 23.5 738 -82.26
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de ZOBO ( continua )

Ano Més Dia Hora | Minuto | Segundo | Latitude Longitude
1983 12 08 10 21 56.9 18.62 -102.55
1985 09 22 18 23 12.2 12.49 -44.33
1985 02 19 13 53 19.9 -61.07 -23.66
1985 02 21 18 53 8.5 -33.28 -71.71
1985 02 22 9 33 38.1 -55.67 -26.40
1985 03 04 3 17 54.2 -34.17 -71.93
1985 03 04 3 32 499 -32.65 -71.63
1985 03 04 6 6 57.8 -33.58 -71.86
1985 03 04 13 49 297 -33.95 -71.96
1985 03 04 15 1 6.3 -33.83 -71.32
1985 03 04 17 0 9.8 -34.12 -72.01
1985 03 04 19 3 7.3 -32.75 -71.60
1985 03 07 0 54 57.0 -33.01 -72.14
1985 03 09 15 11 43.1 -33.70 -72.01
1985 03 12 8 23 15.4 -33.10 -72.15
1985 03 16 8 19 11.0 -55.21 -28.20
1985 03 16 14 54 1.1 17.07 -62.41
1985 03 17 10 41 37.9 -32.66 -71.56
1985 03 19 4 1 6.6 -33.28 -71.76
1985 03 19 10 28 36.6 -18.57 -63.60
1985 03 22 14 2 474 -18.50 -63.65
1985 03 23 13 45 194 -34.28 -72.11
1985 03 23 14 36 57.1 -33.30 -72.22
1985 03 24 16 16 33.1 -34.35 -72.13
1985 03 25 5 14 33.2 -34.34 -72.28
1985 03 30 15 39 277 -55.47 -127.60
1985 04 02 20 0 0.1 37.10 -116.03
1885 04 03 13 6 19.9 -32.62 -71.61
1985 04 07 0 19 339 -56.12 -122.24
1985 04 09 1 56 58.6 -34.17 -71.54
1985 04 20 18 23 48.3 8.98 -77.53
1985 04 28 8 30 327 -39.70 -75.61
1985 04 28 22 56 51.1 -55.52 -26.12
1985 0S 03 7 2 475 11.91 -86.77
1985 05 15 2 52 32.0 -51.84 28.23
1985 05 15 20 12 457 -56.62 -25.36
1985 05 19 18 9 15.5 -30.24 -71.28
1985 06 02 16 26 58.0 -37.80 -73.59
1985 06 03 17 56 50.6 -28.05 -71.07
1985 06 06 2 40 129 0.95 -28.43
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de ZOBO ( continua ).

Ano Més Dia Hora | Minuto | Segundo | Latitude Longitude
1985 06 10 3 23 319 3.01 -78.64
1985 06 12 11 3 1.8 15.77 -93.88
1985 06 14 13 14 14.9 -40.74 -74.92
1985 07 21 13 10 33.3 19.04 -67.97
1985 07 27 16 26 45.6 -26.93 -113.41
1985 07 28 22 59 54.6 -60.31 -26.91
1985 08 04 4 54 2.0 -44 89 -75.45
1985 08 12 0 4 50.9 -38.42 -73.49
1985 09 07 5 0 474 -59.56 -26.13
1985 09 11 18 23 29 -54 47 -131.86
1985 09 21 10 54 44.6 -46.71 -13.52
1985 11 18 18 18 35.0 -32.25 -13.43
1985 12 16 2 44 35.7 11.72 -85.85
1986 01 10 | 22 16 22.4 -53.06 9.65
1986 01 26 7 48 229 -27.12 -70.86
1986 01 29 13 34 9.7 6.89 -76.86
1986 03 14 | 10 30 50.2 -47.65 -12.93
1986 03 14 21 28 27.4 -54.71 -23.83
1986 03 22 16 56 51.0 -4.45 -104 .82
1986 04 09 22 10 15.5 -55.96 -26.92
1986 04 27 3 24 6.0 -31.16 -13.46
1986 04 30 7 7 18.8 18.41 -102.98
1986 05 28 13 33 442 19.98 -115.93
1986 06 11 13 48 3.3 10.60 -62.95
1986 06 16 17 15 99 -47.19 -13.33
1986 06 24 6 56 53.1 -0.02 -17.88
1986 07 02 12 53 7.8 -59.53 -26.17
1986 07 08 9 20 440 34.00 -116.61
1986 07 13 10 14 35.0 -28.11 -70.89
1986 07 13 13 47 8.1 33.02 -117.79
1986 07 18 17 22 41.7 10.72 -69.50
1986 07 20 18 9 6.6 -56.60 -3.49
1986 07 21 14 42 26.6 37.54 -118.45
1986 07 21 22 7 18.0 37.50 -118.40
1986 09 13 9 28 242 -60.90 -37.02
1986 09 25 6 15 53.8 22.90 -108.07
1986 10 06 7 10 56.4 -56.81 -26.36
1986 10 27 8 2 533 -34.11 -78.84
1986 11 14 6 33 25.0 -58.77 -25.18
1986 11 18 12 2 23.5 -57.78 -25.19
12 05 1 45 374 -36.27 -97.53

1986

158




Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo de ZOBO ( final )

Ano Més Dia | Hora | Minuto | Segundo | Latitude Longitude
1986 12 22 14 18 41.3 -56.95 -48.90
1986 12 25 17 17 39.8 -44.46 -78.84
1986 12 27 2 29 0.3 -23.92 -70.13
1986 12 27 2 43 54.0 -56.20 -27.41
1987 01 04 17 52 36.6 5.92 -82.67
1987 01 25 10 31 24.8 3.08 -79.30
1987 01 30 22 29 39.8 -60.15 -26.83
1987 02 01 6 56 1.3 -0.13 -17.76
1987 02 03 16 42 414 -37.78 -72.87
1987 02 07 3 45 13.9 32.39 -115.39
1987 02 10 2 48 55.9 3.10 -79.28
1987 02 14 15 44 15.9 -45.71 -75.99
1987 02 16 4 44 35.8 -30.53 -71.43
1987 02 16 18 32 54.5 -24.11 -70.24
1987 02 18 10 32 14.4 -55.68 -26.99
1987 02 23 2 43 40.9 -57.96 -25.65
1987 03 05 -9 56 6.6 -24.49 -70.38
1987 03 05 10 55 11.7 -24.57 -70.58
1987 03 06 1 54 50.8 0.13 -77.67
1987 03 06 9 39 54.3 -24.20 -70.07
1987 03 06 12 40 5.2 -0.09 -77.57
1987 03 09 6 5 25.0 -24.16 -69.77
1987 03 12 12 18 11.9 15.72 -94.50
1987 03 14 20 18 37.6 -38.89 - -92.19
1987 03 15 5 11 17.3 15.67 -94.52
1987 03 19 1 44 52.2 -7.37 -13.62
1987 03 21 12 8 59.6 8.77 -83.43
1987 03 22 3 23 57.7 -24.08 -70.08
1987 03 28 5 4 11.0 -57.89 -25.44
1987 04 08 15 45 9.8 11.50 -87.37
1987 04 08 17 42 36.1 11.66 -86.36
1987 04 14 17 20 39.8 -58.26 -25.27
1987 04 18 13 40 0.6 37.25 -116.51
1987 04 26 15 47 414 -57.32 -24.67
1987 05 05 10 50 55.3 -0.04 -19.14
1987 05 14 15 57 26.9 -33.75 -72.18
1987 05 14 16 4 26.5 -5.62 -81.39
1987 05 15 13 49 14.2 -49.97 -115.22
1987 05 19 12 56 25.1 -30.33 -71.59
1987 05 20 13 54 13.6 -61.15 -52.02
1987 06 07 13 30 15.9 16.83 -98.69
1987 06 10 19 51 30.3 -60.17 -26.95
1987 06 15 6 23 9.8 -12.48 -76.73
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Tabela 6.1. Sismos regist‘radwos na estacdo BCAO. ( continua )

 Ano Mé& Dia Hora Minuto  Segundo  Latitude Longitude

1980 01 o1 16 42 40.0 38.81 -27.78
1980 01 14 21 51 1.8 -33.19 .. .-69.46
1980 01 27 16 38 1.1 -3538  -105.87
1980 02 04 0 56 . 7.2 544 -82.65
1980 02 04 3 45 56.0 -71.91 -7.19
1980 03 06 20 37 2.2 ~44.32 -82.08
1980 03 07 8 25 7.8 -1669  -72.95
1980 03 23 23 33 10.6 -29.95 -71.54
1980 03 26 20 43 37.9 23.87 -45.56
11980 03 29 6 41 505 -43.08 -72.20
1980 04 09 8 17 55.1 -31.65 -67.48
1980 04 . 09 19 56 26.0 -44.61 -80.10
1980 05 25 . 19 44 514 37.57 -118.82
1980 05 27 14 50 57.1 37.47 -118.81
1980 06 09 3 28 18.9 32.22 -114.99
1980 06 11 14 21 18.9 -32.72 -71.64
1980 06 16 5 C45 6.9 -22.03 -68.46
‘1980 06 21 20 19 26.4 -57.97 -10.66
1980 07 24 21 20 15.0 086 -29.60
1980 07 25 29 5 0.1 37.26 -116.48
1980 08 09 5 45 9.5 15.89 -88.52
1980 08 14 5 5 53.6 -56.01 -121.50
1980 08 18 15 7 52.6 -1.95 -80.02
1980 09 03 22 12 39.1 324 -78.19
"1980 09 15 4 28 13.7 -61.39 -56.43
1980 09 28 14 29 41.5 -55.97 -27.57
1980 10 08 20 19 46.5 -4.86 -105.92
1980 10 22 22 59 54.1 -36.49 -98.61
1980 10 24 14 53 35.1 1821 -98.24
11980 10 27 8 46 40.8 -0.15 -24.85
1980 11 01 22 52 19.6 18.95 -107.63
1980 11 10 16 24 40.5 -31.58 -64.47
1980 11 11 10 36 58.2 -51.42 28.80
1980 12 11 18 15 3.5 -21.27 -68.15
11981 01 02 7 37 1.3 2.14 -79.17
1981 01 03 1 23 40.0 2.16 -79.23
1981 01 07 7 1 39.8 2.00 -79.29
1981 01 07 16 26 25 -23.75 -70.62
1981 o1 07 20 31 12.1 -49.91 -114.14

1981 01 15

‘, 25 0.1 37.09 -116.04
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Tabela 6.1. Sismos registrados na esta

Ano  Meés
1981 01
1981 01
1981 01

1981 02

1981 03

1981 03

1981 03

1981 07

1981 07
1981 11
1981 11
1982 i1
1982 11

1982 11
1982 11
1982 1]
1982 12

1982 12
1983 01

1983 01
11983 01

11983 01
1983 01
1983 01
1983 02

1983 02

1983 02
1983 02

1983 03
1983 03
1983 04
1983 04
1983 04
1983 04
1983 04
1983 04
1983 07
1983 07
1983 07
1983 07
1983 07
1983 11

——_————

Dia Hora
18 3
21 19
23 21
28 21
06 19
09 22
23 19
07 21
28 3

02 3
06 10
12 0
18 0
19 4
19 10
24 10
08 18
22 15
03 6
13 9
18 15
23 16
24 16
26 4
07 11
22 9
27 )
28 22
02 7
15 16
02 5
03 3
07 19
11 8
13 0
14 19
11 12
12 3
25 22
31 10
31 14
26 20

Minuto  Segundo  Latitude Longitude
6 455 -61.09 -33.43
29 18.4 -59.32 -27.01
54 41.6 -29.68 60.84
56 13.5 -6.41 T -81.42
42 59.5 3.89 -85.92
38 51.9 18.83 -103.91
28 10.7 -33.66 -71.89
10 57.8 -0.17 -18.84
3 216 -41.57 -73.20
44 553 -52.94 27.30
42 57.2 -59.71 -26.24
8 56.4 ~55.79 -26.87
27 50.8 -54.38 -56.22
27 13.8 -10.60 -74.70
57 35.5 -54.42 -56.31
23 0.1 12.77 -91.00
4 47.2 -41.39 -87.65
40 13.3 46.05 -27.59
4 2.0 -59.49 -26.26
23 48.0 -35.81 -102.63
23 36.9 -57.97 -24.31
36 39.3 -37.22 -95.18
34 8.5 39.74 -14.48
43 20.6 -49.56 -114.08
54 48.6 16.87 -98.36
36 46.9 16.36 -95.01
5 17.5 -13.45 -76.79
44 19.5 -43.98 -79.06
7 41.0 -11.53 -77.80
56 15.8 -55.00 -1.02
58 35.0 -28.53 -66.60
4 13.9 8.65 -83.33
29 14.9 7.99 -82.69
18 10.1 10.42 -62.76
35 44.5 -39.72 -74.53
5 0.1 37.07 -116.05
56 28.4 -60.89 -53.02
39 27.7 23.95 -108.29
31 39.2 36.22 -120.41
26 0.3 -20.13 -126.93
9 23.6 -48.28 -75.85
18 235 7.38 -82.26
ﬁ‘—____“_h;—-——-——_—__—*-_g
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo BCAO. ( continua )

~Ano Més Dia Hora Minuto  Segundo  Latitude Longitude
1983 11 28 19 10 7.1 -44.95 -76.01
1983 12 02 3 9 5.7 14.05 -91.94
1983 12 20 10 41 9.5 40.41 -124.90
1984 01 15 7 14 10.8 2883  .14.52
1984 01 16 12 27 13.9 -30.00 -112.29
1984 01 19 23 48 19.9 -56.26 -17.91
1984 02 03 8 29 47.7 -29.46 -71.13
1984 02 10 16 51 21.2 28.33 -112.08
1984 02 17 20 33 41.6 20.50 -109.23 |
1984 08 24 16 53 7.6 -59.28 -16.83
1984 09 28 10 40 24.1 -31.63 -110.89
1984 10 . 07 | 56 19.1 -37.60 50.95
1984 10 13 17 18 14.2 15.06 -94.24
1984 11 16 6 55 0.5 -13.90 -76.10
1984 11 22 0 50 43.5 -30.93 -13.51
1984 12 08 12 24 41.9 -0.99 -23.48
1984 12 25 11 41 48.9 -59.11 -26.58
‘1985 01 05 11 S § | 31.2 10.17 -80.02
. 1985 01 10 17 47 56.1 10.83 -43.43
L1985 01 26 3 7 25 -33.15 -68.54
b1985 02 11 7 39 33.1 4.67 -32.62
1985 02 21 18 53 8.5 -33.28 7171
1985 02 22 9 33 38.1 -55.67 -26.40
1985 03 04 0 11 453 -32.89 -71.41
1985 03 04 0 32 215 -33.23 -71.76
1985 03 04 3 32 49.9 -32.65 -71.63
1985 03 04 6 6 57.8 -33.58 -71.86
1985 03 04 13 49 29.7 -33.95 -71.96
1985 03 04 15 1 6.3 -33.83 -71.32
1985 03 04 17 0 9.8 -34.12 -72.01
1985 03 04 19 3 73 -32.75 -71.60
1985 03 07 0 54 57.0 -33.01 -72.14
1985 03 09 15 11 43.1 -33.70 -72.01
1985 03 12 8 23 15.4 -33.10 -72.15
1985 03 16 8 19 11.0 -55.21 -28.20
1985 03 16 14 54 1.1 17.07 -62.41
1985 03 17 10 41 37.9 -32.66 -71.56
1985 03 19 4 1 6.6 -33.28 -71.76
1985 03 19 10 28 36.6- -18.57 -63.60
1985 03 23 13 45 19.4 -34.28 -72.11
1985 03 23 14 36 37.1 -33.30 -72.22

1985 03 24 16 16 33.1 -34.35 -72.13




" Tabela 6.1. Sismos registrados na e;fécﬁo BCAO. I( coniit;ﬁa )

- Ano Més Dia Hora Minuto Segundo  Latitude Longitude :
- 1986 07 21 14 42 26.6 37.54 -118.45

1986 07 21 22 7 18.0 37.50 -118.40

1986 07 31 7 22 40.3 37.47 -118.36

1986 07 31 9 37 24.0 -52358 7 18.44

1986 08 02 20 35 35.9 -58.32 -15.21

1986 08 06 13 56 4.6 -55.06 -129.34

1986 09 05 2 47 18.3 -59.43 -29.47

1986 09 13 9 28 24.2 -60.90 -37.02

1986 09 25 6 15 53.8 22.90 -108.07 |
1986 10 06 7 10 56.4 -56.81 -26.36 |
1986 10 IS5 23 4 15.2 -56.36 2555

1986 10 16 19 25 0.1 37.22 -116.46

1986 11 14 6 33 25.0 -58.77 -25.18
1986 11 18 12 2 23.5 -57.78 -25.19

1986 12 05 1 45 37.4 -36.27 -97.53

1986 12 07 16 56 36.4 18.90 -107.20

1986 12 22 14 18 41.3 -56.95 -48.90

1986 12 25 17 S 39.8 -44 .46 -78.84

1986 12 27 2 29 0.3 -23.92 -70.13

1986 12 27 2 43 54.0 -56.20 -27.41

1987 01 04 17 52 - 36.6 5.92 -82.67

1987 01 13 13 23 59.8 5.80 -79.08

1987 01 16 15 14 59.1 -52.88 27.50

1987 01 25 10 31 24.8 3.08 -79.30

1987 01 30 22 29 39.8 -60.15 -26.83

1987 02 01 6 56 1.3 -0.13 -17.76

1987 02 03 16 42 41.4 -37.78 -72.87

1987 02 16 4 44 35.8 -30.53 -71.43

1987 02 16 18 32 54.5 -24.11 -70.24

1987 02 18 10 32 14.4 -55.68 -26.99

1987 02 23 2 43 40.9 -57.96 -25.65

1987 03 05 9 17 0.1 -24.49 -70.17

1987 03 05 9 56 6.6 = -2449 -70.38

1987 03 05 10 55 11.7 -24.57 -70.58

1987 03 06 1 54 50.8 0.13 -77.67 |
1987 03 06 4 10 42.0 0.15 -77.83 |
1987 03 06 4 17 324 0.34 -77.43

1987 03 06 7 6 43.5 -24.23 -70.10
1987 03 06 8 14 48.6. 0.10 -77.95
1987 03 06 9 39 54.3 -24.20 -70.07
1987 03 12 18 11.9 15.72 -94.50

1987

14 : 18 37.6 -38.89 -92.19
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagdo BCAO. ( continua )

- Ano Més Dia Hora Minuto  Segundo  Latitude Longitude
1985 05 15 2 52 32.0 -51.84 28.23
1985 05 15 20 12 45.7 -56.62 -25.36 |
1985 05 19 18 9 15.5 -30.24 -71.28 1
1985 06 02 16 . 26 58.0 -37.80  -73.59
1985 06 26 17 10 2.0 18.91 -64.60
1985 07 02 13 12 33.0 -33.85 56.35
1985 07 02 13 48 18.9 -33.80 56.43
1985 07 07 11 25 12.0 -32.88 -72.00
‘1985 07 10 5 6 332 -38.63 -91.65
1985 07 21 13 10 33.3 19.04 -67.97 ;
1985 07 27 16 26 45.6 -26.93  -113.41 |
1985 09 11 18 23 2.9 -5447  -131.86
1985 09 19 13 17 47.9 18.18 -102.57
1985 09 21 1 37 13.8 17.82 -101.67
1985 09 21 10 54 44.6 -46.71 -13.52
1985 09 22 18 23 12.2 12.49 -44.33
1985 09 26 8 33 272 -33.64 -71.64
1984 07 07 15 . 47 11.9 -56.10 -27.26
1985 11 18 18 18 35.0 -32.25 -13.43
11985 11 30 2 28 1.6 - -2923 61.24
1985 12 16 2 44 35.7 11.72 -85.85
198 01 10 22 16 22.4 -53.06 9.65
1986 01 29 13 34 9.7 6.89 -76.86
} 1986 03 14 10 30 50.2 -47.65 -12.93
11986 03 14 21 28 27.4 -54.71 -23.83
11986 03 22 16 56 51.0 -4.45 -104.82
1986 04 09 22 10 15.5 -55.96 -26.92
11986 04 14 14 52 13.8 -57.71 -24.39
1986 04 27 3 24 6.0 -31.16 -13.46
1986 04 30 7 7 18.8 1841 -102.98 ‘
1986 05 09 16 23 51.2 -17.11 -65.67 |
1986 05 10 12 2 1.7 -37.04 -94.03 |
11986 06 11 13 48 33 10.60 -62.95
1986 06 14 3 50 25.4 -57.81 -23.32 |
1986 06 16 17 15 9.9 -47.19 -13.33
11986 06 20 18 41 28.7 -58.58 -25.01
1986 07 02 12 53 7.8 -59.53 -26.17
1986 07 05 21 19 58.8 -57.28 -25.89
1986 07 08 9 20 44.0, 34.00 -116.61
1986 07 13 13 47 8.1 33.02 -117.79
1986 07 18 17 22 41.7 10.72 -69.50

1986. 07 20 18 9 6.6 -56.60 -3.49
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Tabela 6.1. Sismos registrados na estagio BCAO. ( final )

Ano
' 1987
i 1987
1987
1987
1987
1987
1987
1987
1987
1987
1987
1987
1987
| 1987
1987
1987
1987
1987
1987
1987
1987

Meés
03
03
03
03
03
03
03
04
04
04
05
05
05
05
05
06
06
06
06
06
06
06

Dia
15
15
15
19
21
22
28
08
14
26
05
14
15
19
25
07
07
10
21
24
25
27

Hora

A O W

,_.
o

QI

17
15
10
16

-~

13
12
11
13
14
19

O o

1987

Minuto

11
3
17
44
8
23
4
42
20
47
50
4
49
56
31
30
48
51
8
21
49
9

165

Segundo  Latitude

17.3
3.2
50.9
52.2
59.6
57.7
11.0
36.1
39.8
41.4
1553
26.5
142
25.1

54.5

15.9
50.0
30.3
58.6
515
39.7
59

15.67
-24.30
-23.92

-7.37

8.77
-24.08
-57.89

11.66
-58.26
-57.32

-0.04

-5.62
-49.97
-30.33

63.88

16.83

-0.38
-60.17
-57.29
-47.82

47.30
-14.10

Longitude .

-94.52
-70.55
-70.33
-13.62
-83.43
-70.08
-25.44
-86.36
-25.27
-24.67
-19.14
-81.39
-115.22
-71.59
-19.75
-98.69
-19.08
-26.95
-66.82
31.06
-27.46
-75.98

1
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7. PROCESSAMENTO DOS DADOS DIGITAIS DAS ESTACOES CDCB E PPDB
7.1 INTRODUCAO

Foram registrados 47 sismos no periodo de novembro de 1992 a fevereiro de 1995 nas
estagbes sismograficas CDCB e PPDB. Destes sismos, foram selecionados apenas 18, que
apresentaram curvas de velocidade de grupo consideradas boas. A localizagdo dos eventos esta

mostrada no mapa de distribuicdo de eventos sismicos (Figura 7.1). A magnitude m, destes

eventos esta no intervalo de (5.0 a 6.1). Os epicentros dos sismos estudados estdo localizados ao
longo da costa Oeste da América do Sul e distribuidos também nos oceanos Atlantico e Pacifico e
na Africa (Figura 7.1). Determinamos as curvas de velocidade de grupo correspondentes as 18
trajetorias distintas, sendo 7 continentais e 11 mistas ( parte continental e parte oceénica ), porém
com maior parte dos percursos cruzando os Oceanos. As trajetorias continentais cruzam
provincias geologicas muito importantes na América do Sul como: a Bacia Sedimentar do Parana,
parte da Bacia Sedimentar dp Amazonas e grindes estruturas tectonicamente ativas, como trechos
da Cadeia Andina. Das 11 trajetorias mistas, a gerada pelo epicentro localizado no Atlantico Norte
¢ de grande importéncia por cruzar a Bacia Sedimentar do Parnaiba. As demais trajetOrias mistas
tém a maior parte do percurso no Oceano Atldntico Sul e na faixa equatorial do Atlantico.

As estagOes digitais utilizadas localizam-se no Brasil, sendo CDCB localizada na cidade de
Carmo do Cajuru, no estado de Minas Gerais ¢ PPDB em Presidente Prudente, no estado de Sdo
Paulo. Estas estagGes tém sensores de banda larga que podem registrar, de forma completa, o
sismograma, incluindo as chegadas das ondas de volume e das ondas de superficie. Nas se¢des
seguintes descreveremos as etapas de processamento dos dados considerados aqui, empregadas
com o objetivo de determinarmos os valores de velocidade de grupo das ondas Rayleigh para o

harmdnico fundamental no intervalo de periodo de 10 a 100 segundos.
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7.2 PROCESSAMENTO DOS DADOS

O processamento consiste basicamente em trés etapas: a primeira, no janelamento do
sismograma, a segunda, na filtragem do sismograma janelado e a terceira consiste em retirarmos o
efeito do instrumento. Para a realizagdo das duas primeiras etapas utilizamos o pacote de
programas computacionais SAC (SEISMIC ANALYSIS CODE) organizado por TAPLEY &
TULL (1993). Na terceira etapa, utilizamos o programa computacional xspins.f,
desenvolvido por HERRMANN (1972), que faz parte do pacote de programas computacionais
COMPUTER PROGRAMS IN SEISMOLOGY, VOLUME IL

Na primeira etapa, o sismograma é corrigido da tendéncia linear na forma ja descrita no
Capitulo 3. Em seguida, realizamos o janelamento do sismograma, onde tratamos de identificar o
intervalo de tempo na sismograma onde localiza-se a onda de superficie Rayleigh. Para isto,
utilizamos o reconhecimento visual das ondas no sismograma e, em caso de duvidas, também o
programa computacional edabac.f do pacote computacional COMPUTER PROGRAMS IN
SEISMOLOGY, VOLUME II, desenvolvido por HERRMANN (1972). O programa edabac.f
determina os tempos de chegada das ondas compressionais e cisalhantes. Com estes valores de
tempo obtidos, podemos calcular a diferenga dos tempos de chegada das ondas de volume e ter
uma aproximagdo do tempo de chegada das ondas Rayleigh para uma determinada distdncia
epicentral. Como exemplo, mostramos na Figura 7.2 (a) o evento registrado no dia 19/03/93 as 01
horas, 49 minutos e 59 segundos. O janelamento foi inicializado em 600 segundos ap6s a chegada
da onda compressional e finalizado em 1150 segundos. Selecionamos este intervalo por
observamos as maiores amplitudes, que correspondem possivelmente as ondas de superficie
Rayleigh.

Na segunda, etapa realizamos a filtragem do sismograma janelado, com o objetivo de
separar as informagGes na banda de frequéncia que gostariamos de estudar. O filtro digital que
utilizamos foi o filtro banda passante BUTTERWORTH, descrito por OPPENHEIM &
SCHAFER (1989), de segunda ordem e com as frequéncias de corte no intervalo de (0.005 a 0.25
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(Hz)). O intervalo de frequéncia escolhido é apropriado para o tipo de estudo que
desenvolvemos. A seguir, incluimos uma sintese sobre o filtro digital utilizado:

Seja a fungdo & (f) em intervalos eqiidistantes T no dominio do tempo. Para
transformarmos esta fungéo para o dominio Z, utilizamos a transformada-Z, que é definida como

sendo,
H(2) =ih nhHzZ" 7.1

o pardmetro Z significa Z= ¢’®", onde ® = frequéncia digital, n=ordem de Z e j= J-1.A
expressdo para o filtro banda passante digital de BUTTERWORTH, transcrita d¢ OPPENHEIM
& SCHAFER (1989), ¢ deduzida da expressio do filtro digital passa-baixa de
BUTTERWORTH, também descrito por OPPENHEIM & SCHAFER (1989). Em seguida,
apresentamos a expreséﬁo do filtro banda passante,

2k
= i-20z +27?)
Emsb(z) = ( T) (l—z_-z) , 72

onde :

cos [(0,+ ®,) —g]

o=
T
Cos [(O)u_ ml) E]
e
T
k = cot [(m“—o),) g] tan (CO, E)’

o . = Frequéncia de corte do filtro passa baixa, obtida a partir do filtro ideal,
® e » @ 1 = Frequéncias superior e inferior de corte do filtro banda passante.

O gréfico do filtro banda passante d¢e BUTTERWORTH de segunda ordem, descrito por
OPPENHEIM & SCHAFER (1989), ¢ exemplificado na Figura 7.2 (b). Nesta figura
apresentamos uma rejei¢@o de 20 db ( decibel ) por década logaritmica nas frequéncias mais
baixas e, para as frequéncias altas, uma rejeicdo de 40 db. Sua _banda passante encontra-se no

intervalo de frequéncia de ( 0.05 20.25 (Hz)).
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O sinal filtrado é mostrado na Figura 7.2 (c). Podemos observar claramente as ondas de
superficie Rayleigh, que correspondem as maiores amplitudes do sinal filtrado no intervalo de
600 a 1150 segundos do sismograma. Podemos verificar também que, neste intervalo de tempo,
as ondas apresentam-se bastante dispersivas.

Em seguida, determinamos a FFT (Transformada rapida de Fourier) do sismograma
filtrado com o objetivo de observarmos o intervalo de frequéncia que definimos para estudo do
sinal. O espectro de amplitude do sinal filtrado (Figura 7.2 (d)) apresenta-se bastante suave no
intervalo de interesse deste estudo ( 0.1 a 0.01 (Hz)). Em seguida, descreveremos como retiramos
o efeito do instrumento deste mesmo espectro.

Na terceira etapa, retiramos o efeito do instrumento do sismograma registrado, que
corresponde a ganho de amplitude e possiveis distorgdes na fase devido ao tipo de instrumento
utilizado na estagio. Cada instrumento possui sua fung@o transferéncia. Esta fungdo descreve a
forma como o instrumento responde a determinados intervalos de frequéncia e é composta de
espectros de amplitude e de fase. A estagdo CDCB possui a fungdo transferéncia definida na
equagdo (7.3) abaixo, '

T(f)=2r if SI{1-2if0h/f-(f0/f)**2), (7.3)
onde :

S = Constante do gerador, 1500 V' seg /m,
f0= Frequencia central, 0.00833 Hz,

h = Valor de damping, 0.707.

Utilizando um programa computacional, calculamos os valores da equagdo (7.3), no
intervalo de frequéncia de (0.001 a 10 (Hz)), com os valores das constantes S, f0 ek definido
anteriormente. A saida desta fungio é representada por espectros de amplitude e de fase do
deslocamento. Para removermos o efeito do instrumento, utilizamos um outro programa, que faz
parte do pacote computacional COMPUTER PROGRAMS IN. SEISMOLOGY, VOLUME II,
desenvolvido por HERRMANN (1972). Neste programa, inserimos os valores dos espectros de
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amplitude e de fase do deslocamento para o intervalo de frequéncia utilizado para este estudo. Os
espectros de amplitude e de fase do deslocamento encontram-se respectivamente plotados nas
Figuras 7.3 ¢ 7.4.

O espectro de amplitude calculado (Figura 7.3) no intervalo de frequéncia de interesse
deste trabalho (0.01 a 0.1 (Hz)), apresenta valor constante de 1490 (V seg/m) e, no espectro
medido (Figura 7.5) o valor é de 700 (V seg/m) para o mesmo intervalo de frequéncia. Este
problema ¢ devido a um problema de calibragdo e, para corrigir este problema, os valores foram
multiplicados por dois.

Para o espectro de fase calculado (Figura 7.4), nio observamos mudangas em relagdo ao
espectro de fase medido (Figura 7.6) para o intervalo de frequéncia de interesse. Os espectros de
amplitude e fase do deslocamento do instrumento foram deconvolvidos do espectro do
deslocamento do solo. .

Todos os 18 registros sismicos selecionados (Tabela 7.1 e Tabela 7.2), apés o
processamento inicial (etapas 1 e 2) foram corrigidos para retirarmos o efeito do instrumento
(etapa 3). No passo seguinte, iremos mostrar como determinamos a velocidade de grupo para as

ondas Rayleigh utilizando estes registros processados.
7.3 DETERMINACAO DA VELOCIDADE DE GRUPO DAS ONDAS RAYLEIGH

Para a determinagio da velocidade de grupo das ondas Rayleigh utilizamos a técnica de
filtragem do filtro multiplo de DZIEWONSKI et al. (1969). Esta técnica de filtragem encontra-se
descrita na segido 2-5 do Capitulo 2 deste trabalho, incluindo a comparagdo com a técnica da
janela movel de LANDISMAN et al. (1969).

O programa computacional que utilizamos para determinar a velocidade de grupo
foi desenvolvido por HERRMANN (1972), e faz parte do pacote COMPUTER PROGRAMS IN
SEISMOLOGY, VOLUME II, com os periodos centrais selecionados anteriormente.

Esta técnica utiliza o filtro banda passante representado por uma fungdo Guassiana
simétrica em relagdo ao eixo das ordenadas. Suas frequéncias de corte sdo determinadas a partir
das frequéncias centrais (ou periodos centrais ). Para este trabalho, utilizamos 31 periodos

centrais, que estio no intervalo de 4 a 100 segundos. A largura do filtro ¢ definida pelo
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pardmetro o« (descrito na segdo 2-5 do Capitulo 2 deste trabalho), este pardmetro do filtro pode
assumir diversos valores, na Figura 7.7, o valor deste parametro ¢ representado pela constante AQ
=50.270.

Como exemplo, tomamos o evento do dia 01/11/92, ocorrido as 10 horas, 06 minutos ¢ 59
segundos, cujo epicentro localiza-se na Ithas Sandwich, no Oceano Atlantico (veja mapa da Figura
7.1, de distribui¢do de eventos sismicos). A curva de velocidade de grupo (Figura 7.7) encontra-se
bem definida pelas curvas de contorno com 4 simbolos diferentes (quadrado, circulo, tridngulo e
sinal +), que estdo correlacionados com os valores de amplitude de forma decrescente,
respectivamente.

No intervalo de periodo de 9 a 100 segundos da curva da Figura 7.7, temos os contornos
bem definidos. Porém, observamos pequenas oscilagdes de velocidade de grupo no intervalo de
periodo de 50 a 55 segundos. A curva de velocidade de grupo se apresenta bem definida no
intervalo de 9 a 50 segundos, o que corresponde a 14 periodos bem definidos em termos de
velocidade de grupo e que podem ser utilizados para estudos posteriores de inversdo ja
exemplificados nos Capitulos 5 e 6 deste trabalho.

Calculamos a velocidade de grupo para os 18 sismos registrados, que correspondem a 15
trajetorias distintas. Dos valores obtidos, apenas 17 mostraram curvas de dispersdo confiaveis no

intervalo de interesse deste estudo, de 10 a 100 segundos.
7.4 ANALISE DOS RESULTADOS DA INVERSAO

Foram formados sete grupos que tém percursos continentais, € que cruzam estruturas
geologicas importantes como: Bacia Sedimentar do Parana, o Escudo Brasileiro e os Andes. Os
grupos s3o os seguintes relacionados: 92322, 93078, 93074, 92313, 92308, 94256 e 94260. Os
resultados das inversGes da velocidade da onda cisalhante correspondentes a todos os grupos
mencionados anteriormente estdo plotados nas Figuras 7.8 a 7.12 e Figuras 7.24, 7.25.

Como todos os percursos citados anteriormente sdo continentais, utilizamos como modelo
inicial o modelo de BRUNE & DORMAN (1963), com suas camadas originais sub-divididas em

camadas menos espessas. A velocidade da onda cisalhante determinada na base da crosta é de 4.6
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km/s,aproximadamente, para todos os grupos estudados. Os valores de "damping = £*"
utilizados na inversio da velocidade sédo menores do que 1072,

Observamos, em cada um dos modelos resultantes da inversdo, uma descontinuidade em
40 km de profundidade, aproximadamente, que entendemos que seja a base da crosta ( Moho ).

Definimos também os grupos que apresentam grande parte dos percursos em oceanos
com sismos registrados nas estagdes sismograficas CDCB e PPDB. Os grupos sdo: 93010, 93069,
92326, 92335, 94169, 94349, 94244, 94230, 942301, 95041 e 95044. Todos estes grupos
apresentam percursos com parte continental e sua maior parte ocednica. O modelo inicial
utilizado foi de FORSYTH (1975), com velocidade da onda cisalhante de 4.5 km/s, para a crosta
ocednica, e constituido de nimero variado de camadas em relagio ao modelo original. Os
modelos resultantes da inversio estdo plotados nas Figuras de 7.13 a 7.23.

Os modelos resultantes da inversdo para todos os grupos ocednicos apresentaram
descontinuidade em, aproximadamente 15, km de profundidade, que entendemos como sendo o

Moho.
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Tabela 7.1. Eventos sismicos que foram registrados na estagdo CDCB e selecionados ap0s a
filtragem. As curvas de velocidade de grupo correspondem aos grupos das Figuras 7.8 a 7.16.

0 MES DIA HORA LONGITUDE

1T 08 10 59.994 ~70.081

Chne 04 59.962 | nay

11 2 59.962 485  -26.084

11 09 59.949 . -34576

92 12 19 59.902 | -19.418

1993 01 14 59.902 -26.292
1993 03 12 59.968 -26.440
1993 03 16 59.978 -70.962
1993 03 01 59.978 -70.768

Tabela 7.2. Eventos sismicos que foram registrados na estagdo PPDB e selecionados apos a
filtragem. As curvas de velocidade de grupo correspondem aos grupos das Figuras 7.17 a 7.25.

ANO MES DIA:-i-E- HORA MINUTO SEGUNDO LATITUDE LONGITUDE

06 19.6 G 171465
08 48.0 7431 31.792
08 59.958 -7.431 31.792
09 53.2 40,406 -125.648
09 34.9 7.082 -76.714
09 14.9 32,186 -71.671
09 223 | 177.549
02 59.902 178.472
02 477 178.543
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Figura 7.1. Na parte superior da figura mostramos a localizagdo dos 19 sismos registrados em
CDCB e 15 percursos selecionados. Os percursos cruzam o Oceano Atlantico e provincias
geologicas de grande importancia. Na parte inferior, da figura mostramos a localizagdo dos 9
sismos registrados em PPDB, com trajetrias continentais e ocedncias.
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Figura 7.2. Na Figura a, mostramos o sismograma janelado e corrigido do trend linear, na
Figura b, plotamos o filtro digital de Butterworth definido para dois polos € no intervalo de
frequéncias de 0.005 a 0.25 (Hz). Na Figura ¢, plotamos o sismograma janelado e filtrado
utilizando o filtro mencionado anteriormente e, na Figura d, mostramos o espectro de amplitude
da transformada de Fourier do sinal filtrado.
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Figura 7.3. Espectro de amplitude do deslocamento do solo calculado.
Figura 7.4. Espectro de fase do deslocamento do solo calculado.
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CAR zZ 01/11/92

DT =0.400 SEG DIST=4160.30 NSAMP=902
S A0 =50.270 Al =0.000 AZ =332.8
o

3.87 4|'08

3.65

3.43

VY

'Velocidade de Grupo (km/s)

1 0 2 4.227B-06

Periodo (s)

Figura 7.7. Exemplo da saida do filtro multiplo para o sismograma registrado em CDCB.
A curva de velocidade de grupo das ondas Rayleigh é definida pelos simbolos no contorno
(quadrados). Foram selecionamos os valores de velocidade no intervalo de periodo de 10 a
50 segundos.
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Figura 7.8. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de disperséo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo
Canadense. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢ BRUNE & DORMAN
(1963) para o Escudo Canadense considerando as camadas originais do modelo original sub-
divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva
de dispersdo observada.
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Figura 7.9. Na parte superior da figura mostramos a curva de disperséo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de disperséo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo
Canadense. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢ BRUNE & DORMAN
(1963) para o Escudo Canadense considerando as camadas originais do modelo original sub-
divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva
de dispersdo observada.
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Figura 7.10. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo
Canadense. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢ BRUNE & DORMAN
(1963) para o Escudo Canadense considerando as camadas originais do modelo original sub-
divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva
de dispersdo observada.
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Figura 7.11. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de disperséo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo
Canadense. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢ BRUNE & DORMAN
(1963) para o Escudo Canadense considerando as camadas originais do modelo original sub-
divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva
de dispersdo observada.

182



GRUP(O 92308

5.00
@ 4sn A
]
=
c
2
E 400 1
iz
= R
a
=
.50 B
S
&
<
= 300 A
2.50 T T T T
1] 24 48 72 96 120
PLRIODO (%)

VELOCIDADL DA ONDA § (km/s)

2.00 3.00 4.00 5.00 6.00
0 - : D
20 - 20
a0 A - 40
— —
E o - -os0 E
a2 A
g 80 - 80 X
= =
Z 100 Fo100 &
= =
220 ' o120 2
[p—
1
140 - H - 140
1
|
160 : - 160
|
I
(I : o180
————— LHn \
mY2308 i
200 ' 200

Figura 7.12. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo
Canadense. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢ BRUNE & DORMAN
(1963) para o Escudo Canadense considerando as camadas originais do modelo original sub-
divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva
de dispersdo observada.
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Figura 7.13. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico. Na
parte inferior da figura mostramos o modelo inicial de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico
considerando as camadas originais do modelo original sub-divididas em camadas menos
espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.

184



GRUP(O 93069
5.00

4.00 B

VELOCIDADE DI GRUPO (km/s)

i0n A

2.50 T T T T
0 24 48 72 96 120

PLRIODO (%)

VELOCIDADLE DA ONDA S (kmfy)

0.00 1.50 3.00 4.50 6.00
0 ——~— p— L 0
20 20
40 - 4D
T 60 A L E‘
= <
= 8 - L =
3 a0 2
= =
= | L =
Z 100 100 Z
=z 120 1 120 =
an al
140 E F 140
160 B F 160
180 A . F o180
————— Forsy
—  m9%3069
200 200

Figura 7.14. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico. Na
parte inferior da figura mostramos o modelo inicial de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico
considerando as camadas originais do modelo original sub-divididas em camadas menos
espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.
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Figura 6.15. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975). Na parte inferior da figura
mostramos o modelo inicial de FORSYTH (1975) considerando as camadas originais do modelo
sub-divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da
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Figura 7.16. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersédo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico. Na
parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢ FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico
considerando as camadas originais do modelo original sub-divididas em camadas menos
espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.
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Figura 7.17. Na parte superior da figura mostramos a curva de disperséo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico. Na
parte inferior da figura mostramos o modelo inicial de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico
considerando as camadas originais do modelo original sub-divididas em camadas menos
espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de disperséo observada.
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Figura 7.18. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de disperséo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico. Na
parte inferior da figura mostramos o modelo inicial de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico
considerando as camadas originais do modelo original sub-divididas em camadas menos
espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.
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Figura 7.19. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de disperséo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico. Na
parte inferior da figura mostramos o modelo inicial de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico
considerando as camadas originais do modelo original sub-divididas em camadas menos
espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispers@o observada.
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Figura 7.20. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispers@o (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico. Na
parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢e FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico
considerando as camadas originais do modelo original sub-divididas em camadas menos
espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.
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Figura 7.21. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de disperséo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico. Na
parte inferior da figura mostramos o modelo inicial de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico
considerando as camadas originais do modelo original sub-divididas em camadas menos
espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.
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Figura 7.22. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de disperséo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico. Na
parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢e FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico
considerando as camadas originais do modelo original sub-divididas em camadas menos
espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.
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Figura 7.23. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico. Na
parte inferior da figura mostramos o modelo inicial de FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico
considerando as camadas originais do modelo original sub-divididas em camadas menos
espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.
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Figura 7.24. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo
Canadense. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial d¢ BRUNE & DORMAN
(1963) para o Escudo Canadense considerando as camadas originais do modelo original sub-
divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva
de dispersdo observada.
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Figura 7.25. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo d¢e BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo
Canadense. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial de BRUNE & DORMAN
(1963) para o Escudo Canadense considerando as camadas originais do modelo original sub-
divididas em camadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva
de dispersdo observada.
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8. INVERSAO 2-D PARA DETERMINACAO DA DISTRIBUICAO GLOBAL DA
VELOCIDADE DE GRUPO DAS ONDAS RAYLEIGH

8. 1 INTRODUCAO

Tratamos, neste capitulo, do processo de inversio global utilizando as curvas de
velocidade de grupo das ondas de superficie Rayleigh no intervalo de periodo de 20 a 98
segundos. As curvas de velocidade de grupo foram organizadas através dos dados da literatura e
dos dados empregados no processamento realizado aqui neste trabalho. As curvas de velocidade
de grupo obtidas da literatura foram descritas no Capitulo 5, secdo 5-1. As curvas de velocidade
de grupo obtidas através do processamento realizado neste trabalho sdo objetos do Capitulo 5,
segdo 5-2, e dos Capitulos 6 e 7. Neste capitulo, realizamos a inversio 2-D (bidimensional) para a
distribuigio global de velocidade de grupo utilizando tanto as curvas obtidas da literatura, como as
curvas dos Capitulos 5,6 ¢ 7.

Estas curvas de velocidade de grupo foram processadas e invertidas em profundidade nos
Capitulos 5, 6 ¢ 7 com o objetivo de determiiarmos os possiveis modelos de onda cisathante que
estejam relacionados com as grandes estruturas géolégicas em subsuperficie. Aqui, estas mesmas
curvas de velocidade de grupo sdo invertidas com o objetivo de construirmos um mapa global de
velocidade de grupo, no qual determinamos a variagdo lateral da velocidade sob estruturas
geologicas em escala regional. A localizagdo geografica de epicentros e de estagdes possibilitou o
tracamento dos raios sismicos por grandes estruturas geologicas continentais e ocednicas. A p%rtir
destes dados, podemos definir modelos geofisicos globais onde as estruturas geologicas estdo
relacionadas com os valores de velocidade de grupo das ondas Rayleigh.

O modelo geofisico global de JORDAN (1981), com os valores de velocidade de grupo de
ROSA (1986), foi utilizado como modelo inicial no processo de inversdo 2-D (Tabela 8.1). Este
modelo corresponde a distribuigdo da velocidade de grupo da onda de superficie Rayleigh, em
cada periodo selecionado para este estudo. A discretizagdo original deste modelo foi realizada por
JORDAN (1981), em blocos de 5 x 5 graus, porém utilizamos, nos processos de inversio de
dados globais, a mesma discretizagdo adotada por ROSA (1986), que é em blocos de 10 x 10

graus.
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8.2 HISTORICO DE MODELOS GLOBAIS DE VELOCIDADE DE GRUPO

Historicamente os modelos geofisicos que sdo utilizados na regionalizagdo global, sdo
trés: o primeiro, de OKAL (1977), o segundo de LEVEQUE (1980) e o terceiro de JORDAN
(1981). Estes modelos foram usados por ROSA (1986) como modelo inicial no processo de
inversdo 2-D de velocidade de grupo e de fase. Os modelos correlacionam estruturas geologicas
aos valores médios de velocidade de grupo da onda Rayleigh para diversas regies globalmente
distribuidas.

Apresentamos sucintamente algumas aplicagGes da literatura destes modelos: SOURIAU
& SOURIAU (1983), utilizaram trés modelos com os blocos no tamanho de 5 x 5 graus. ROSA
(1986) utilizou também trés modelos, porém discretizados em blocos de 10 x 10 graus. O mesmo
demonstrou que os trés modelos, apds a inversdo 2-D de velocidade de fase, apresentaram
resultados bastante proximos entre si e confidveis em termos de resolugdo. Decidimos utilizar o
modelo de JORDAN (1981) como modelo inicial na inversio 2-D de velocidade de grupo, por
observarmos que as estruturas geologicas se encontram melhor detalhadas na sua distribuigdo
global. '

8.3 ANALISE DOS DADOS

Descrevemos no Capitulo 5, segdo 5-1, como foram determinadas as curvas de velocidade
de grupo. Estes dados foram organiiados inicialmente por ROSA (1986), que realizou pesquisa na
literatura, mediu a velocidade de fase e de grupo para um grande nmimero de novos percursos de
ondas, e realizou a inversio 2-D da velocidade de fase e de grupo de todos os dados compilados e
medidos de velocidade de fase. ROSA (1986) realizou apenas a inversdo da velocidade de grupo
para o periodo de 50 segundos. Observamos, na Figura 5.1b, o mapa com a distribuigdio dos raios
sismicos dos dados de velocidade de grupo medidos por ROSA (1986), que ainda apresentam
deficiéncias na cobertura de raios sobre a América do Sul. Com o objetivo de melhorar esta
cobertura para a América do Sul, foram organizados os dados da literatura mostrados nas Figuras
8.1,8.2, 8.3,8.4¢8.5. Como se pode observar em todas as figuras citadas, a cobertura dos dados

sobre a América do Sul aumentou significativamente, o que possibilita 0 methor estudo deste




continente com mais detalhes em uma inversdo 2-D feita em escala global para a distribui¢io de
velocidade de grupo.

Mostramos, na Tabela 8.2, os periodos selecionados para montarmos a matriz de
velocidade de grupo destes dados globais, incluindo-se ali o nimero de trajetorias por periodo a
serem invertidas, a velocidade média de grupo das ondas Rayleigh e o desvio padrio dos referidos
dados. Em algumas curvas de velocidade foi necessario interpolar seus valores para os periodos de
referéncia listados na mesma tabela. Os valores de velocidade de grupo foram assim interpolados,
para os periodos de 20 a 98 segundos, utilizando ja o procedimento descrito na segio 2-2.
Podemos observar também na Tabela 8.2 que, para o intervalo de periodo de 35 a 55 segundos,
temos o maior nimero de trajetorias de nosso banco de dados.

Os valores de desvio padrdo da velocidade listados Tabela 8.2 para cada periodo foram
utilizados no processo, de inversdo 2-D da velocidade de grupo. Para efeito de comparagio
temos que: ROSA (1986) utilizou 1241 trajetérias na inversdo de velocidade de grupo distribuidas
globalmente. Utilizamos aqui 2666 trajetorias com distribuigio continental e ocednica, o que
corresponde um aumento de mais de 100% no numero de trajetorias utilizadas por ROSA (1986)
na parte de seu estudo referente a velocidade de grupo destas ondas para o mesmo intervalo de

periodo considerado.
8.4 DISCRETIZACAO DO MODELO

Na se¢do 8-4.1 incluimos um pequeno historico de alguns trabalhos que descrevem o
processo tomografico das ondas de superficie. Em seguida, na se¢do 8-4.2, mostramos a técnica
que utilizamos para o tragamento do raio sismico a ser utilizada na determinagio dos tempos de
percursos, e incluimos a referéncia da literatura com respeito aos programas computacionais
utilizados nesta etapa.

O procedimento de discretizagdo consiste em dividirmos a Terra em blocos de 10 x 10
graus, entre a latitude de 90 graus Sul e 90 graus Norte e longitude de 180 graus Leste a 180
graus Oeste. Agora, podemos observar a Terra de forma plana e cobrir as regides geograficamente
definidas em cada bloco, onde teremos um valor de velocidade de grupo correspondente a
estrutura geologica que caracteriza a geologia predominante no bloco. Devido ao efeito do

comprimento de onda este modelo ¢ definido de forma distinta para periodos menores ou iguais a




50 segundos do que para os periodos maiores que 50 segundos, com o tamanho dos blocos
diferentes nas maiores latitudes.

Finalmente, o0 modelo de JORDAN (1981), é representado pelos simbolos indicando a
estrutura geologica correspondente, que sdo. " a " para areas ocednicas jovens ( 0-25 Ma), "b "
para regides de idade intermediaria (25-100 Ma), " ¢ " corresponde a regides ocednicas mais
antigas (com idade do fundo oceédnico acima de 100 Ma). Para as regides continentais, temos. " p
" Plataformas Fanerozoicas, " q " representa Zonas Orogenéticas Fanerozoicas e "magmatic belts",

e " s " para Escudos e Plataformas pré-cambrianas.
8.4.1 Historico da tomografia para as ondas de superficie

Desde 1960, tem-se observado grande desenvolvimento técnico dos instrumentos com
PRESS (1956) e SANTO & SATO (1966). Os registros disponiveis das estagSes digitais sdo
obtidos das redes como: GDSN, IDA, IRIS ¢ GEOSCOPE. Com todo este avango, a precisdo das
medidas cresceu e, como conseqiiéncia disto, a tomografia utilizando dados de periodo longo,
pode ser usada para, em grandes escalas, observar a heterogeneidade lateral de modelos na Terra.
Temos, como exemplos destes trabalhos; SOURIAU & SOURIAU (1983), onde foi considerada a
inversio de dados de velocidade de fase. Com os trabalhos de ROSA (1986), o mapa de
velocidade foi obtido pela inversdo das medidas de velocidades de fase e de grupo. Como
resultados, se observam anomalias relacionadas as grandes estruturas tectOnicas na crosta e no

manto da Terra.
8.4.2 Tracamento do raio para as ondas de superficie

No classico método de tragamento de raio para as ondas de superficie, € suposto que as
ondas se propagam em torno da Terra ao longo de um "grande circulo". Considerando o principio
de FERMAT, isto é valido levando em consideragéo aproximagdes de primeira ordem, quando
consideramos pequenas e suaves as heterogeneidades laterais. Com a técnica de tracamento de
raio utilizando o "grande circulo", é possivel a regionalizagdo, que € realizada para obtermos, em
termos regionais, a "trajetoria pura" da velocidade em regides consideradas como homogéneas. As

observagdes da vagarosidade (slowness) ao longo das trajetorias sdo consideradas como sendo a
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soma, no "grande circulo”, das pertubagdes na "slowness" local correspondente a um relativo
comprimento de onda para uma "trajetoria pura”. Isto é, a velocidade de grupo observada é
parametrizada determinando comprimentos finitos no "grande circulo" de trajetorias por uma
aproximagdo utilizando a integral da velocidade de grupo, com valores de velocidade de grupo
locais.

vEntio, podemos representar os valores do tempo de percurso # para cada trajetdria j

estudada pela seguinte expressio:

(0 =fa, —

S TD da (8.1)

onde os valores de 4, representam as distincias da i-ésima trajetoria no j-ésimo bloco, 7, € o
"travel time" ou o tempo de percurso da i-ésima trajetéria para o periodo I' e U/(T) € a
velocidade de grupo para o j-ésimo bloco. Em seguida, representaremos a discretizagio da
expressdo (8.1), como ja foi descrito com mais detathes no Capitulo 4, segio (4-3) e representado
na equagio (4.5). '

Para realizarmos estas etapas, utilizamos o programa computacional desenvolvido por
ROSA (1986), que realiza o tragamento do raio e a inversdo 2-D de velocidade de grupo ou de

fase no modelo que inclue blocos de 10 graus de lado mencionado acima.
8.5 INVERSAO 2-D PARA A VELOCIDADE DE GRUPO

Como observamos nos exemplos dos Capitulos 5 e 6, através da decomposi¢do em valores
singulares da matriz sensibilidade, o problema de inversdo da curva de velocidade de grupo das
ondas Rayleigh é mal-posto por ndo satisfazer o segundo critério d¢ HADAMARD (1902). O
segundo critério estabelece que a solugdo deve ser estavel em relagdo as perturbagdes das
observagBes (ou seja, a matriz 4 , descrita na equagdo 4.13, deve ser bem condicionada). Para a
transformacdo de um problema geofisico mal-posto em um outro bem-posto, introduzimos
informagdo a priori, utilizando o método da regularizagio de TIKHONOV & ARSENIN (1977).
A regularizagdo de TIKHONOV & ARSENIN (1977) garante solugdes estaveis.

201"




Entdo, podemos re-escrever a equagdo do tempo de percurso na sua forma discretizada

como sendo,
t=2.a, U (8.2)
j=1

Para o problema inverso, trabalharemos com o residuo do tempo de percurso, ou seja,

At =t -/, que assumimos como sendo devido & perturbagio da velocidade. O valor de ¢’

corresponde ao tempo de percurso observado e 7’ ao tempo de percurso calculado. Temos que

a;; corresponde a distdncia percorrida pelo raio em cada bloco e 1/U, corresponde a

vagarosidade ( ao "slowness"). Todos os procedimentos utilizados nesta inversdo foram descritos
por ROSA (1986).

8.6 ANALISE DOS RESULTADOS DA TOMOGRAFIA

Nesta se¢do, descrevemos como foram obtidos os dados de velocidade de grupo, em
escala global, para cada um dos valores de periodo de referéncia considerados. Cumpre
enfatizarmos que, da mesma forma que ROSA (1986), obtivemos os resultados para a Terra
dividida em blocos medindo 10 x 10 graus, de forma a podermos ter mapas de velocidade de
grupo correspondentes aos mapas de velocidade de fase de ROSA (1986). Assim, o processo
denominado aqui de "tomografia" indica 0o emprego de inversdo lateral (similar ao processo de
inversdo 3-D de AKI et al., 1977) para obtengido dos mapas de distribui¢do de velocidade. Tais
mapas serdo usados, em conjunto com os mapas de distribuigdo de valores de velocidade de fase
de ROSA (1986), para obtengdo dos perfis de distribui¢do de valores de velocidade de propagagao
de ondas S e de varia¢do de densidade em profundidade, na segdo final deste capitulo (se¢do 8.7 a
seguir).

Foi utilizado um intervalo de amostragem de 5 segundos para cada uma das frequéncias
escolhidas (i.e. obtivemos a velocidade de grupo, através do processo descrito na seg¢do acima,
usando os periodos de: 20, 25, 30, 35, 40, 45, 50, 55, 60, 65, 70, 75, 80, 85, 90, 95 e¢ 98
segundos). A escolha do fator de amortecimento ("damping') obedeceu, em cada caso, uma
decisdo qualitativa e quantitativa, que considerou tanto o resultado obtido pelo processo (as
anomalias geradas), como os niveis de erro e de resolug@o associados aos resultados conseguidos.

Tal decisdo foi tomada a partir da considera¢do dos seguintes parametros:
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a) o nimero de observagdes empregadas na inversio;

b) o nimero de blocos (de tamanho de 10x10 graus) resolvidos na inversdo,

c) a distancia média (em km) das trajetorias de ondas de superficie consideradas na inversio;

d) a variancia a priori dos dados;

e) a varidncia do residuo dos dados apés a inversdo ter sido realizada;

f) a melhoria da variancia a priori (expressa como "varidncia a posteriori"), que indica a methoria
obtida na varidncia do residuo em relagdo a varidncia inicial dos dados;

g) o pardmetro de amortecimento (6°);

h) a varidncia estimada para o modelo (6*);

) o tipo geologico/tectonico do modelo de JORDAN (1981) empregado como modelo inicial na
inversdo (tipos a, b, ¢, p, q, s);

J) a varidncia (RMS) das anomalias de velocidade observadas nos blocos apés o processo de
inversdo ter sido realizado;

k) o nimero de blocos representando cada um dos tipos geolégicos no modelo inicial;

I) a média dos elementos da diagonal da matriz de resolugiio para os blocos estudados;

m) a média do erro total para cada bloco estudédo;‘

n) a média do erro devido ao ruido dos dados (calculado usando-se a matriz de covaridncia) para
cada bloco;

0) a média do erro devido 4 ma resolugdo do processo de inversdo (obtido subtraindo-se o efeito
calculado da matriz de covaridncia do erro total calculado);

p) A porcentagem estimada do erro total que ¢ devida 2 ma resolugdo do processo de inversdo
aplicado.

Tendo sido computados todos os pardmetros acima, cujas médias foram apresentadas na
saida do programa de inversdo, pudemos plotar os mapas (em escala global) de cada um deles:
anomalias de velocidade obtidas, resolugdo do processo de inversdo (elementos da diagonal
principal da matriz de resolugéo), erro total, erro devido ao ruido nos dados (dado pela matriz de
covaridncia), erro devido a ma resolugdio do processo e os mapas de velocidade (computados
usando-se os mapas de modelo inicial e os mapas de anomalia obtidos no processo de inversdo).
Ao contrario de ROSA (1986), que plotou todos estes mapas para os dados de velocidade de fase,
decidimos plotar aqui apenas os resultados finais (os mapas de distribuigio de velocidade de grupo

obtidos), empregando apenas os valores de periodo de 20, 30, 40, 50, 60, 70, 80, 90 ¢ de 98
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segundos. Tais mapas, mostrados no Anexo A, indicam a distribui¢io de velocidade de grupo, em
escala global, para todos os periodos referenciais considerados.

Poderiamos, como mencionado acima, ter plotado todos os mapas de resolugdo, de erro,
de modelo inicial usado e mesmo os mapas de anomalias obtidas da inversdo dos dados utilizados.
No entanto, tal escolha implicaria um grande numero de figuras, o que tornaria este trabalho
volumoso demais. Assim, mostramos apenas os resultados finais no Anexo A.

Nota-se, no Anexo A, grande similaridade com os resultados de velocidade de fase (que
compdem um conjunto de dados inteiramente diferente do considerado aqui), assim como mostra
também grande similaridade com as principais feigGes tectonicas conhecidas na Terra. Poderiamos
argumentar que tal similaridade corresponde a um efeito causado pelo modelo inicial utilizado, que
utiliza-se de mapas em escala mundial de velocidade de grupo que mostram as mesmas fei¢Ges
tectonicas. No entanto, as anomalias de velocidade obtidas (que chegam a superar em 10
porcento os valores de velocidade usados nos modelos iniciais) mostram um padrdo totalmente
diferente do padrdo dos modelos iniciais. Desta forma, os resultados mostrados no Anexo A sdo,
a nosso ver, efetivamente resultados proximos do real, indicando pouca contaminago pelo
modelo inicial nos resultados finais.

Se plotarmos os resultados do Anexo A em sequéncia (em figuras onde agrupamos tais
mapas), o que é mostrado no Anexo B, podemos visualizar melhor as anomalias de velocidade
com o enfoque nas feigSes tectonicas existentes na Terra:

- nota-se, para periodos baixos (20 a 45 segundos), que a América do Sul indica baixos valores de
velocidade em relagdo aos Oceanos Atlantico e Pacifico, sem grandes diferengas regionais dentro
do continente;

- para periodos superiores a 50 segundos (periodos de 50 a 75 segundos), nota-se regiGes de baixa
velocidade correspondente a Cadeia dos Andes, Bacia Amazonica, Cadeia do Pacifico Leste, etc.,
e regides de alta velocidade correspondentes aos Escudos Brasileiro e das Guianas.

- para periodos superiores a 80 segundos (periodos de 80 a 98 segundos), nota-se que a regido de
baixa velocidade correspondente 3 Bacia AmazOnica esta presente apenas no mapa de velocidade
para ondas com periodo de 80 segundos, desaparacendo nos demais, o que indica que tal bacia
tem efeito mais ameno que a Cadeia dos Andes, cujo efeito persiste até os periodos mais longos,

onde ainda podemos observar a anomalia correspondente & mesma. Nota-se também que a
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anomalia correspondente a Cadeia do Pacifico Leste tem uma largura bem maior nestes mapas
para periodos superiores (periodos entre 80 e 98 segundos).

A andlise apresentada acima para os resultados mostrados no Anexo B ¢ apenas um
exemplo, restrito a regido da América do Sul, de um método de analise que pode ser feito com os
mapas de velocidade de grupo obtidos. Tais analises sdo Uteis para verificarmos a consisténcia de
nossos resultados. No entanto, como mostrado nos capitulos anteriores desta tese, € possivel usar
os resultados de distribuicdo em frequéncia de velocidade de grupo para determinarmos a
variagdo, em profundidade, da velocidade de propagacdo das ondas S, assim como da distribuigo,
também em profundidade, dos valores de densidade. Tais perfis em profundidade sdo mais
interessantes para as analises globais de profundidade da base da crosta. Assim, mostramos na

proxima segdo, como foram obtidos, para a América do Sul, tais resultados em profundidade.

8.7 INVERSAO DOS DADOS EM PROFUNDIDADE PARA A AMERICA DO SUL

Apbs realizarmos a inversdo 2-D de velocidade de grupo para uma distribui¢do global de
dados, detalharemos o nosso resultado para 0s blocos localizados sob a América do Sul. Os
blocos estdo localizados entre as latitudes de 15 graus Norte a 55 graus Sul e longitude de 35 a 85
graus Oeste. S3o 48 blocos que cobrem toda a América do Sul com parte continental e parte
ocednica. O ponto central de cada um dos blocos considerados na por¢io norte da América do
Sul est4 mostrado na Figura 8.10.

A inversdo destes blocos consiste nas seguintes etapas: A primeira em determinarmos as
curvas de velocidade de grupo para cada bloco selecionado. Na etapa seguinte reproduzimos a
inversdo da curva de velocidade de fase obtida por ROSA (1986), selecionada para os mesmos 48
blocos. Em seguida, invertemos as curvas de velocidade de grupo e de fase usando o pacote
computacional d¢ HERRMANN (1972), descrito anteriormente nesta tese. Como resultado final,
determinamos o modelo de velocidade de ondas cisalhantes versus profundidade. Com os valores
das ondas cisalhantes obtidos da inversdo e com a razio de POISSON fixa, determinamos os
valores da onda compressional versus profundidade e utilizando a relagdo de BIRCH (1964)
obtemos os valores de densidade versus profundidade.

Os resultados em profundidade deste processo de inversdo foram entdo separados para
cada uma das profundidades de referéncia escolhidas (a 15, 20, 25, 30, 35, 40, 50, 60, 70, 80, 90,
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100 km de profundidade) e plotados em conjunto com o modelo de densidade em profundidade no
Anexo C.

Consideremos a inversdo dos dados de velocidade de grupo e de fase referentes ao bloco
denominado de bloco 34, mostrado na linha G da Figura 8.10 (quarto bloco, quando percorremos
a linha G de oeste para leste). Para mostrar que a solugdo em profundidade para este bloco
escolhemos quatro tipos de modelo inicial de distribuicdo de velocidade de propagacgdo de ondas
cisalhantes em profundidade, para a inversdo dos dados de velocidade de grupo e de velocidade de
fase. Mostramos respectivamente, nas Figuras 8.6, 8.7, 8.8 e 8.9, as estimativas da inversdo
usando os modelos de. GUMPER & POMEROY (1970), BRUNE & DORMAN (1963),
FORSYTH (1975) e de JAMES (1971). Nota que a estimativa que produziu o melhor ajuste foi
aquela obtida com o modelo inicial d¢ BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo Canadense.
Tal estimativa foi bastante similar a obtida com o modelo d¢ GUMPER & POMEROQY (1970)
para uma regido de escudo na Africa. Os modelos de JAMES (1971), para uma regifio dos Andes
e de FORSYTH (1975), para o Oceano Pacifico (Placa de Nazca) ndo produzem ajustes tdo bons.
No caso do modelo oceanico, percebemos que a inverséo tende a tornar as velocidades entre 20 e
40 km mais baixas (Figura 8.8), enquanto que, no caso do modelo para os Andes (Figura 8.9), as
velocidades finais para esta profundidade sdo superiores as velocidades iniciais propostas por
JAMES (1971). Os modelos determinados em cada profundidade apresentam-se de forma ndo
tnica, mas que podem se localmente estaveis como indicado nas Figuras 8.6, 8.7 e 8.9, que
ilustram modelos relativamente proximos. No entanto, a Figura 8.8 mostra um modelo bastante
diferente dos anteriores, indicando que, globalmente, o problema apresenta certa instabilidade.
Tanto os resultados obtidos com o modelo de escudo para uma area no Canada (Figura 8.7),
como aqueles obtidos com o modelo de escudo para uma area na Africa (Figura 8.6), indicam uma
profundidade para o Moho de, aproximadamente, 40 km, o que nos leva a um resultado
localmente estavel, conforme mencionado acima.

Dos mapas de distribui¢do de velocidade de ondas cizalhantes e de densidade obtidos da

inversdo em profundidade, podemos observar diversas feigGes interessantes, dentre elas:




- entre 15 e 30 km de profundidade, visualizamos as seguintes feigdes principais nos mapas de
velocidade: existe uma regido central do continente de menor velocidade caracteristica, associada
a por¢do continental da placa Sul-Americana.;

- entre as profunidades de 35 e de 40 km, encontramos a transigio da maior parte continental para
0 manto superior, restando na imagem correspondente a profundidade de 50 km apenas anomalias
relacionadas a Cadeia dos Andes e 4 Bacia Amazonica, onde a crosta parece ser mais espessa,

- nas profundidades de 60 a 80 km, visualizamos ainda a anomalia de velocidade referente 3 crosta
espessa na regido entre o Norte do Chile e a parte setentrional da Coldémbia, onde o processo de
subduccdo parece é mais profundo.;

- nas profundidades superiores de nosso modelo (de 90 a 100 km de profundidade), parece haver
uma estabilizagdo do resultado, com a velocidade de propagagdo das ondas S nos continentes
igualando a velocidade de propagagdo destas ondas sob os oceanos.

Como resumo de nossos resultados para a América do Sul, plotamos, na Figura 8.11, o
primeiro mapa de espessura da crosta (profundidade de Moho) para este continente. Nota-se que
tais resultados sdo consistentes com a tectonica conhecida para a regido, com o espessamento
maior (em torno de 70 km) nas regiGes Andinas-, € espessamento entre 30 e 40 km para os
escudos. De forma an6mala, encontramos, para a porgio central da Bacia Amazdnica e na porgio
ocidental da Bacia do Parnaiba, um espessamento da crosta, que chega a ter espessura superior a
40 km nesta area.

Com tal exposigdo, concluimos a andlise dos resultados da inversio dos dados em
profundidade. Esperamos agora poder detalhar os dados em um trabalho futuro, onde a malha de
pontos de amostragem de 10 x 10 graus devera ser detathada para outra de espassamento de 5 x 5

graus.
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Figura 8.1.A figura superior mostra o mapa de distribui¢do de eventos sismicos estudados por
BOLT (1975). Na figura inferior temos o mapa com a distribui¢do dos eventos sismicos
estudados por SHERBURNE (1975). Estas distribuigdes de eventos sismicos mostram a
cobertura de raios sismicos principalmente sobre o Oceano Pacifico e sobre a América do Sul.
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Figura 8.2.A figura superior mostra o mapa de distribui¢éo de eventos sismicos registrados na
estacdo sismografica RDJ (Rio de Janeiro). Na figura superior mostramos os eventos
estudados por MIANO (1993) e, na figura inferior, os eventos estudados por CARVALHO
(1995). Os percursos cobrem partes dos Oceanos Atlantico e Pacifico e da América do Sul.
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Figura 8.3.A figura superior mostra o0 mapa de distribugdo de eventos sismicos € os raios para
cada um dos percursos estudados por ROSA & GUERREIRO (1994). As trajetorias estudadas
aqui cruzam estruturas geologicas importantes como: Bacia Sedimentar Amazonica e do
Parana. Os eventos estudados por SANTA ROSA & ROSA (1994), mostrados na parte
inferior da figura cruzam particularmente a Bacia Sedimentar Amazonica.
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Figura 8.4.A figura superior mostra o mapa de distribui¢do de eventos sismicos estudados por
ROSA (1986), utilizados no processo de inversdo 2-D com velocidade de fase. Na figura

inferior 0 mapa as trajetorias dos eventos sismicos cujos dados de velocidade de grupo foram
coletados por ROSA et al. (1993).
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Figura 8.5.A figura acima mostra o mapa de distribui¢do dos eventos sismicos estudados por
CARDOSO et al. (1994). Estes dados sdo de grande importancia por apresentarem o numero
grande de percursos que cruzam a Ameérica do Sul. As curvas de velocidade de grupo foram

invertidas para a distribuigdo em profundidade de velocidade de ondas cisalhantes no Capitulo
6 deste trabalho. '
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Figura 86. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersio (Velocidade de grupo)
observada ( indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de GUMPER & POMEROY (1970) parao Escudo
Africano. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial de GUMPER & POMEROY
(1970) para o Escudo Africano considerando as camadasoriginal do modelo original sub-divididas
emcamadas menos espessas, comparado com o modelo final, obtido do ajuste da curva de disperséo

observada.
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Figura 87. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (Velocidade de grupo)
observada (indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de BRUNE & DORMAN (1963) para o Escudo
Canadense. Na parte inferior da figura mostramos o modelo inicial de BRUNE & DORMAN
(1963) para o Escudo Canadense considerando as camadas original do modelo original sub-divididas
em camadas menos espessas, comparado com o modelofinal, obtido do ajuste da curva de dispersdo
observada.
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Figura 88. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (Velocidade de grupo)
observada ( indicada por simbolos) comparada com a curva de dispers@o teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de FORSYTH (1975) para o Oceano. Na parte inferior
da figura mostramos o modelo inicial d¢e FORSYTH (1975) para o Oceano Pacifico considerando as
camadas original do modelo original sub-divididas em camadas menos espessas, comparado com o
modelo final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.
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Figura 89. Na parte superior da figura mostramos a curva de dispersdo (Velocidade de grupo)
observada ( indicada por simbolos) comparada com a curva de dispersdo teorica (curva continua),
obtida do modelo ajustado a partir do modelo de JAMES (1971) para o Andes. Na parte inferior
da figura mostramos o modelo inicial de JAMES (1971) para o Andes considerando as camadas
original do modelo original sub-divididas em camadas menos espessas, comparado com 0 modelo
final, obtido do ajuste da curva de dispersdo observada.
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Figura 8.10. Mapa de pontos amostrados.
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PROFUNDIDADE DO MOHO

km

Figura 8.11. Mapa de profundidade do Moho para América do Sul.
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Tabela 8.1. Valores de velocidade de grupo para as estruturas geolégicas no modelo de
JORDAN (1981). Os valores médios de velocidade de grupo sdo obtidos para cada periodo
em suas respectivas estruturas.

PERIODO (s)| GEBLOGIA |a c VELOCIDADE

MEDIA (knv/s)
20 3.646 3.544 3.487 3.072 3.169 3.194 3.440
25 3.688 3.622 3.584 3.203 3.287 3.313 3.523
30 3.748 3.731 3.720 3.387 3.454 3.480 3.641
35 3.773 3.778 3.779 3.465 3.525 3.551 3.691
40 3.816 3.856 3.876 3.597 3.644 3.671 3.775
45 3.809 3.862 3.888 3.663 3.688 3.745 3.799
50 3.802 3.868 3.901 3.729 3.733 3.819 3.824
55 3.789 3.863 3.901 3.755 3.745 3.852 3.828
60 3.776 3.858 3.901 3.781 3.758 3.885 3.833
65 3.762 3.845 3.886 3.786 3,760 3.894 3.827
70 3.748 3.832 3.871 3.792 3.763 3.903 3.822
75 3.735 3.818 3.855 3.791 3,761 3.898 3.813
80 3.723 3,804 3.840 3.740 3.760 3.894 3.804
85 3.710 3.789 3.827 3.791 3.753 3.883 3.793
90 3.697 3.774 3.864 3.793 3.747 3.873 3.783
95 3.687 3.763 3.815 3.788 3.749 3.868 3.774
98 3.681 3.757 3.787 3.785 3.751 3.866 3.769

Tabela 8.2. A tabela contendo os periodos selecionados para a inversdo 2-D, o nimero de
trajetorias estudadas por periodo e os valores médios de velocidade de grupo e desvio
padrdo para cada caso.

20 958 3.472 0.264
25 1617 3.397 0.261
30 1883 3.658 0.224
35 2031 3.702 0.209
40 2023 3.756 0.176
45 2019 3.795 0.155
50 1990 3.818 0.130
55 1914 3.829 0.118
60 1899 3.834 0.114
65 1904 3.829 0.109
70 1967 3.824 0.105
75 1757 3.816 0.105
80 1595 3.808 0.105
85 1582 3.796 0.409
90 1339 3.787 0.105
95 1328 3.776 0.105
98 1074 3.771 0.105
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9. CONCLUSOES

Processamos 144 registros da estag@io sismografica de Belém (BEB), localizada ao
Norte do Brasil, calculando a velocidade de grupo para diversas trajetorias. E a primeira vez
que uma quantidade tdo grande de dados de BEB, ¢ processado.

Problemas foram determinados com os registros da estagio de Belém (BEB) que
podem estar relacionados com o mal funcionamento do relégio e na calibragdo da estagdo, o
que deve ter gerado o baixo nivel de aproveitamento dos registros sismograficos da mesma.

Com os bons registros, através do processo de inversdo da velocidade de grupo,
determinamos a espessura da crosta no intervalo de 25 a 50 km de profundidade. As
trajetorias consideradas nesses caso incluem parte das regides dos Andes, Bacia Amaz6nica e
Escudo Brasileiro. Para as trajetorias especificamente sob a Bacia Amazonica determinamos a
decontinuidade mais significativa em termos de velocidade de onda cisalhante no intervalo de
40 a 43 km de profundidade, o qual definimos como sendo o Moho. Ja para as trajetorias
com parte ocednica, determinamos descontinuidades em 15 ¢ 25 km de profundidade. A
primeira descontinuidade sendo a mais significativa, entdo entendemos como sendo o Moho.

Mostramos também que agora temos organizado uma grande quantidade de dados de
velocidade de grupo das ondas Rayleigh para o harmdnico fundamental publicados
anteriormente na literatura geofisica. Nossas medidas de velocidade de grupo foram
adicionadas as da literatura, com o objetivo final de construirmos um mapa de espessura da
crosta na placa Sul-Americana, baseada na inversdo deste grande conjunto de dados.

Foram processados 859 sismos e selecionados 610 sismos registrados nas estagdes
sismograficas que fazem parte da rede DWWSSN localizadas na América do Sul e na Africa.
As curvas de velocidade de grupo foram agrupadas levando em consideragdo o critério da
dire¢do azimutal. O indice de aproveitamento dos dados corresponde a mais de 80%, isto
indica a boa qualidade dos dados e o bom funcionamento das estagdes sismograficas
envolvidas.

As curvas médias de velocidade de grupo foram invertidas para se obter o modelo de
ondas cisalhantes em profundidade. Com os resultados da inversdo para as diversas trajetorias
continentais estudadas foi possivel determinar modelos da estrutura em subsuperficie para a

América do Sul e para trajetoOrias envolvendo ainda regides do Oceano Atlantico. Mostrando,
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no caso da parte Oeste da América do Sul, uma descontinuidade clara em aproximadamente
45 km de profundidade. Esta descontinuidade pode caracterizar um valor médio de limite de
separagdo crosta e manto superior , ou seja, 0 Moho para a porgio Oeste da América do Sul.

Para as trajetorias ocednicas que cruzam o Oceano Atlantico Sul, determinamos uma
descontinuidade: em 15 km de profundidade identificamos a interface como sendo 0 Moho. O
valor médio de profundidade para 0 Moho ¢ de 15 km para as regiGes estudadas no Oceano
Atlantico.

Também utilizamos os registros das estagdes digitais CDCB ¢ PPDB que cruzam
provincias geologicas importantes como a Bacias sedimentares do Parani e do Parnaiba.
Como os resultados da inversdo determinamos os modelos de velocidade da onda cisalhante,
com as descontinuidades entre 39 ¢ 42 km de profundidade para as trajetorias continentais e
para as trajetorias ocednicas em 15 km de profundidade.

Para resumir os resultados obtidos no Capitulo 8, decidimos analisar separadamente
os perfis obtidos em profundidade para os pontos do modelo de velocidade localizados na
América do Sul. Para isto, utilizamos o seguinte procedimento: para os pontos representando
blocos em é4reas ocednicas, fixamos o valor da profundidade do Moho em 12 km. Para os
demais pontos, localizados no continente, utilizamos o critério normalmente empregado na

analise destas curvas, com a variagdo de velocidade de ondas S para valores superiores a 4.1

3 km/st,” indicando a passagem para o manto. Feita esta anélise para todos os pontos do

modelo de blocos medindo 10 x 10 graus, plotamos os resultados de profundidade do Moho,
onde podemos ver que as maiores espessuras da crosta sdo localizadas na regido dos Andes,
havendo espessuras superiores a 40 km na area da Bacia Amazonica (porg¢do central) e em
parte da Bacia do Parnaiba. Tanto na porg¢édo central do Escudo Brasileiro e na porgdo
referente ao Escudo das Guianas, a espessura varia entre 30 e 40 km. Esperamos que tal
resultados possam ser methorados em resolugéo lateral em trabalhos futuros. Tendo em vista,
no entanto, que tal mapa é o primeiro para a espessura crustal da América do Sul a ser
produzido, esperamos ter contribuido para o avango do conhecimento geofisico e geoldgico

desta regido com este trabatho.
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