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4 FUNDAMENTOS TEÓRICOS 

 

 

Este capítulo se inicia com algumas premissas que irão nortear toda a evolução dos itens 

futuros, assim como apresentará as bases para as interpretações que virão ao final da tese. Será 

apresentado o estado da arte de estudos que procuram discutir a evolução das montanhas em 

margens passivas. Com o advento da termocronologia de baixa temperatura tornou-se possível 

o entendimento da dinâmica de soerguimento em níveis crustais profundos antigos até o 

conhecimento de processos superficiais atuais com isótopos cosmogênicos.  

Serão apresentadas as bases conceituais-metodológicas para entendimento dos dados 

termocronológicos de traço de fissão em apatita, (U-Th-Sm)/He em apatita e do isótopo 

cosmogênico 10Be produzido in situ para mensurar taxas de denudação em bacias hidrográficas. 

Por fim, é tratado o contexto do desenvolvimento da margem continental passiva 

brasileira desde a evolução Neoproterozoica até o Quaternario.  

 

 

4.1 A origem das montanhas 

 

 

Antes do rifteamento intracontinental, a topografia dos supercontinentes era, 

provavelmente, dominada por relevo de baixa amplitude altimétrica devido a denudação 

prolongada, embora a elevação regional pudesse estar relativamente altas (GILCHRIST & 

SUMMERFIELD, 1990). Em adição, o magmatismo underplating associado com a separação 

do rifte gerou um aumento na elevação ao longo da margem do rifte logo depois do início do 

rifteamento. A ruptura continental criou significativos níveis de base mais baixos ao longo das 

elevações mais altas da margem rifte. Assim sendo, dois sistemas distintos de denudação foram 

estabelecidos separados por uma escarpa principal em recuo (GILCHRIST & 

SUMMERFIELD, 1990). Segundo MONTGOMERY (1994), o potencial para levantar picos 

montanhosos em resposta ao aprofundamento de vales como compensação isostática tem sido 

reconhecida por anos. 

Sobre a dinâmica externa da Terra em conjunto com a evolução da paisagem emergem 

algumas questões. Segundo autores como BRAUN (2005) e WHIPPLE et al., (1999): i) a 

erosão desempenha um papel importante na dinâmica da construção da montanha? ii) existe 
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equilíbrio de forças em escala crustal entre transporte de massa por processos de erosão e 

deposição na superfície da Terra? De que forma a erosão reage a mudanças na topografia da 

superfície da Terra? A capacidade de determinar as taxas em que os processos de superfície 

reagem as forças tectônicas e denudacionais darão as respostas (WHIPPLE et al., 1999). 

As principais questões consoantes ao relevo dizem respeito a idade dos elementos 

principais da topografia (escarpas e pedimentos), influência de topografia pré-existente na 

evolução da paisagem, tempo e taxas de denudação e a importância relativa do motores 

tectônicos e climáticos neste processos (VAN DER WATEREN, 2001). 

As montanhas atuais são causadas por forças bem mais jovens do que aquelas que 

causaram suas grandes estruturas, aponta PLASIENKA et al., (1997). Enquanto que, as 

superfícies de aplainamento são formadas por erosão do nível de base, usualmente o nível do 

mar. Superficies de aplainamento (platôs) soerguidos indicam movimento vertical positivo de 

uma antiga superfície baixa. Por outro lado, um amplo planalto indicaria período de estabilidade 

tectônica, quando a erosão não foi compensada pelo soerguimento (OLLIER & PAIN, 1997). 

Estes autores afirmam que a origem das montanhas é por epirogenia e que o significado de 

orogenia deveria mudar de “construção de montanhas” para “deformação de rochas”. 

A maior parte das montanhas ao redor do mundo são formadas pela erosão dos planaltos, 

que são superfícies de erosão soerguidas. Numa escala temporal, as estruturas dobradas e 

fraturadas seriam mais antigas que a formação de superfícies aplainadas e do que as montanhas 

(OLLIER & PAIN, 1997). Pode-se dizer que existem três conjuntos de processos:  

a) um conjunto que causam as dobras e outras estruturas;  

b)  o conjunto de causas que orientam a formação dos planaltos 

(monoclinais, blocos de falhas (horsts), inclinação de blocos);  

c)  processos erosionais responsáveis pela dissecação dos planaltos ou 

montanhas (glaciais e fluviais). 
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4.1.1 Natureza da evolução da escarpa de margem passiva 

 

 

Terras altas são características comuns em margens continentais rifteadas. No caso de a 

litosfera responder flexuralmente aos resultados da erosão diferencial, o contraste entre taxas 

de erosão entre o desenvolvimento dos flancos costeiros da margem rifte e seus terrenos 

interiores podem promover significativo soerguimento marginal (marginal upwarps) e separar 

os terrenos costeiros do interior continental (GILCHRIST & SUMMERFIELD, 1990). Os 

modelos evolutivos para explicar a origem destas margens rifteadas incluem: efeitos termais 

gerados por magmatismo underplating e compensação regional da descarga e extensão 

litosférica durante a fase rifte gerando relevos residuais soerguidos como margem de riftes. 

Com o passar o tempo a amplitude do relevo é reduzida em função do transporte de sedimentos 

para dentro do rifte. GILCHRIST & SUMMERFIELD (1990), propõe um mecanismo de 

criação destas margens soerguidas do tipo rifte com foco na resposta isostática (modelo de 

espessura elástica efetiva) da litosfera para equilibrar as taxas de erosão que prevalecem na 

costa e nos flancos interiores das descontinuidades topográficas presentes ao longo das altas 

elevações das margens rifteadas. Tais descontinuidades são características topográficas 

persistentes da evolução da margem rifteada (figura 12). 

 

Figura 12 - modelo de desenvolvimento de recuo de escarpa 

 

Legenda: Soerguimento marginal e erosão continental interior, segundo o modelo de desenvolvimento de recuo 

de escarpa. 

Fonte: Gilchrist & Summerfield (1990). 

 

Escarpas de margem passiva se formam a partir da formação de riftes continentais em 

uma área de alta altitude, como observado em vários interiores continentais (GILCHRIST E 

SUMMERFIELD, 1990). Riftes provocam uma queda abrupta no nível de base para que os 

processos de superfície possam reagir. Existem várias hipóteses sobre como escarpas evoluem 
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a partir de sua posição original na margem para a sua localização atual há algumas dezenas a 

centenas de quilometros para o interior. Exemplos incluem escarpa em torno das partes do sul 

do continente Africano (KING, 1951; GILCHRIST & SUMMERFIELD, 1990) e o escarpa da 

margem oriental do continente australiano (SEIDL et al., 1996; WEISSEL & SEIDL, 1998) e 

sudeste do Brasil (GALLAGHER et al., 1995).  

Dois cenários para evolução das escarpas tem recebido mais atenção nos últimos anos 

(figura 13). Um postula que as escarpas recuam em direção ao interior, mantendo sua 

morfologia íngreme; o outro postula que escarpas são rapidamente desgastadas e 

reestabelecem-se no local de uma antiga drenagem interior. O primeiro modelo para explicar a 

evolução da escarpa é chamado o modelo de Recuo de Escarpa (ER), o modelo alternativo é 

chamado de modelo de Downwearing (PD) (VAN DER BEEK et al., 2001)  

Vários conjuntos de dados de termocronologia de baixa temperatura foram recolhidos ao longo 

das planícies costeiras para melhor entender as escarpas de margem passiva (GALLAGHER et 

al. 1995), em uma tentativa de avaliar a natureza do processo de evolução da escarpa e a taxa 

em que ela ocorreu. Recentemente, idades apatita-HE foram medidas a partir de amostras 

recolhidas ao longo de um corte transversal perpendicular à escarpa do sudeste da Austrália, 

nas planícies costeiras do Vale do Bega (PERSANO et al.,2002). Os dados sugerem uma rápida 

evolução da escarpa perto de sua posição atual e morfologia, logo após o rifting e abertura do 

Mar da Tasmânia (PERSANO et al., 2002). Por modelagem inversa, BRAUN & VAN DER 

BEEK (2004) demonstraram que os dados são de facto indicativo de uma rápida evolução no 

Cretáceo Médio mas que não pode ser utilizado para diferenciar entre os dois cenários 

concorrentes. 
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Figura 13 - Evolução de uma escarpa de margem passiva 

 

Legenda: Dois cenários para a evolução de uma escarpa de margem passiva. No cenário de recuo de escarpa (painel 

a), a escarpa migra lateralmente resultando na sua posição inicial perto da costa para a sua posição atual 

para o interior; a região compreendida no planalto baixo (painel b), é resultado de uma erosão 

progressiva e uniforme. 

Fonte: BRAUN, 2005. 

 

Tomando esses dois modelos como parâmetro e comparando suas previsões em termos 

da distribuição das idades previstas na topografia (Figura 14), pode-se deduzir a partir de 

modelagem quais são as áreas onde as rochas devem ser amostradas e datadas para fornecer os 

melhores formas para discriminar entre os dois cenários. Modelos baseados no Recuo de 

Escarpa predizem cenários mais jovens, redefinindo idades perto da base da escarpa. BRAUN 

& VAN DER BEEK (2004) argumentam que o perfil vertical tomado ao longo da face da 

escarpa deve fornecer os melhores limites sobre o modo de evolução da escarpa. A inclinação 

da reta idade-elevação ao longo do perfil vertical ou quase vertical fornece uma estimativa 

precisa da taxa local de exumação. O cenário PD (Downwearing) prevê significativamente 

taxas de erosão local mais lentas do que o cenário de ER (Recuo de Escarpa); estas diferenças 

devem ser mensuradas, especialmente ao longo da face da escarpa mais significativa do relevo. 

Alternativamente, um transecto linear paralelo à escarpa (perfil horizontal) e amostragem do 

relevo ao longo comprimento de onda (perfil vertical) ao longo da face da escarpa iria fornecer 

estimativas diretas da taxa de evolução do relevo que é marcadamente diferente dos dois 

cenários propostos (BRAUN & VAN DER BEEK, 2004). 
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Figura 14 - Relação entre isotermas e  topografia 

 

Legenda: Implicações do modelo térmico assumido. (a) isoterma horizontal; (b) isoterma acompanhando o relevo. 

(C) Gráfico de idade x elevação para os modelos térmicos em (a) e (b). (c) No gráfico onde a  declividade 

é igual a taxa de exumação a temperatura de fechamento intercepta o eixo y. (d) Esquema de modelo 

térmico com gradiente térmico variável. As amostras coletadas (circulos pretos) passam pela 

temperatura de fechamento em diferentes profundidades e viajam diferentes distâncias até a superfície 

antes da exumação. (e) Gráfico de idade x elevação para o modelo apresentado em (d). Profundidade 

de fechamento para cada amostra é variável e a inclinação da linha não representa a taxa de exumação.  

Fonte: EHLERS, 2005. 

Para COCKBURN et al., (2000), utilizando dados de traço de fissão em apatita, a 

retração da escarpa e rebaixamento por erosão superfícial (downwearing) se mostrou como o 

modelo de evolução da paisagem na costa africana mais consistente (figura 15). Neste modelo, 

uma escarpa inicial que tenha se formado na costa no momento da quebra continental foi 

progressivamente sendo degradada pelo sistema fluvial fluindo de um divisor de drenagem 

interior e ajustando ao novo nível de base na costa. 
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Figura 15 - Modelo de retração da escarpa na costa ocidental africana 

 

Legenda: Linha preta representa a topografia; linha vermelha taxa de denução entre o cretáceo e o Eoceno com 

base em idade TF; linha azul: taxa de denudação entre o Eoceno e os dias atuais com base na idade TF. 

Fonte: COCKBURN et al., 2000. 

 

A localização atual do presente escarpamento foi provavelmente controlado por um 

divisor principal interior que separou as drenagens interiores com baixo gradiente, de sistemas 

de alto gradiente fluindo em direção ao nova margem (COCKBURN et al., 2000). 

Geralmente, são encontrados duas formas básicas de escarpamentos limitando os 

planaltos dependendo da direção da drenagem superficial no interior do planalto em relação à 

escarpa. O primeiro tipo, onde a drenagem superficial se distancia do escarpamento tanto para 

o lado da costa quanto das terras altas. O segundo tipo, onde a drenagem das terras altas fluem 

em direção à costa e atravessa o escarpamento. Neste caso, o escarpamento consiste um 

desfiladeiro estreito conduzido por um rio de larga escala com knickpoints que se propagam 

planalto acima ao longo do tempo. 

SEIDL et al., (1996) buscaram relacionar taxas de recuo de escarpa com a forma do 

recuo e os fatores que controlam o recuo. Entender a cinemática do recuo da escarpa é crucial 

para entender a evolução erosiva da margem passiva. 

Medidas de taxas de erosão, área da bacia e declividade nos canais do Hawai indicaram 

que a erosão em afloramentos rochosos se relacionam com o poder do fluxo, com a área de 

contribuição e declividade da encosta. Uma condição necessária e suficiente para o recuo de 

escarpa de longo termo é a incisão de rios de leito rochoso ao longo dos quais as taxas de erosão 

aumentam quando aumenta a área de contribuição (TUCKER & SLINGERLAND, 1994). 

A propagação da escarpa através do continente pode ser vista como migração de 

knickpoints em larga escala em rios de leitos rochosos. 
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4.1.2 Topografia e temperatura 

 

 

A superfície topográfica da Terra causa efeitos na estrutura térmica subjacente à crosta. 

TURCOTTE & SCHUBERT (1982) demonstraram que a perturbação causada nesta estrutura 

térmica é uma função periódica da topografia e está diretamente proporcional à amplitude da 

superfície, e esta decai exponencialmente com a profundidade (figura 16). 

Os efeitos de primeira ordem da topografia na estrutura da temperatura é visto como 

comprimentos de onda curta. A condução de calor atual como um filtro, no sinal topográfico. 

As perturbações causadas por ondas curtas advindas das características topográficas são 

fortemente amortecidas em escalas de quilometros e assumindo como “normal” um gradiente 

geotérmico de 20 °C/km. Na outra extremidade, as características de comprimento de onda 

longo da topografia (escala de 10 km ou maior) afeta a estrutura da temperatura de toda a crosta. 

Portanto, em regiões de exumação tectônica ativa o gradiente geotérmico pode atingir valores 

de até 100°C/km ou mais. 

Isto indica que a topografia atual contem informações desta pertubação topográfica 

causada na sistema de calor do passado. Determinando-se a idade do TF e comprimento de 

traços chega-se a história térmica e por conseguinte ao paleo gradiente térmico local, permitindo 

assim a leitura de uma paleotopografia (BRAUN, 2002a). 

 

Figura 16 - Efeito da topografia na temperatura subjacente a crosta 

 

Legenda: A perturbação diminui exponencialmente com a profundidade em proporção ao comprimento de onda 

da topografia da superfície. Características topográficas de pequena escala não penetram 
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suficientemente para afetar a forma da isoterma da temperatura de fechamento, ao passo que em grande 

escala topográfica a isoterma de fechamento segue a forma da topografia. Pequenas escalas no relevo 

são ideais para extrair informações sobre taxa de exumação de dados age-elevação (pontos A-A 'e BB'), 

enquanto que os mesmos dados coletados ao longo do comprimento de onda fornece restrições sobre a 

taxa de evolução relevo com o tempo ( os pontos A-A 'e C-C'). 

Fonte: BRAUN, 2005. 

 

Na situação representada acima, representado pelos pontos A-A 'e B-B', observa-se que 

a idade deve ser diretamente proporcional à elevação. Na verdade, a taxa de exumação é medida 

diretamente da inclinação da relação idade-elevação de uma topografia muito íngreme. Note 

que isto é verdade independentemente do fato das alterações topográficas com tempo, desde 

que a isoterma da temperatura de fechamento permaneça na escala em que a amostra é coletada 

idade. Note-se também que esta medida da taxa de exumação local não dependem de um 

conhecimento a priori do gradiente geotérmico local. É por esta razão que as relações idade x 

elevação são normalmente recolhidos (BROWN et al., 1994). 

Agora considere um conjunto de dados de idade recolhidos em uma série de elevações, 

mas ao longo de uma grande distância horizontal (pontos A-A 'e C-C'). Supondo que a 

amostragem tenha sido feita a uma distância do comprimento de onda e que o sinal resultante 

tem sido adequadamente decomposto nas suas componentes espectrais, na situação em que a 

topografia não se altera ao longo do tempo, valores de idade observada deve ser independente 

da elevação. Esta é uma simples consequência do fato de que, a forma do isotérmica da 

temperatura de fechamento segue exatamente a forma da topografia da superfície. Pode-se 

então afirmar que qualquer variação na idade deve estar relacionada com alterações na forma 

da topografia (BROWN et al., 1994). 

 

4.2 Termocronologia de baixa temperatura 

 

 

Termocronologia de baixa temperatura pode ser entendida como o estudo quantitativo 

da história térmica das rochas usando métodos de datação sensíveis a temperatura, tais como 

40Ar/39Ar e K-Ar, traço de fissão e (U-Th/He) em minerais que contenham estes elementos 

como: apatitas, zircões, monazitas, vitrinitas etc (LISKER et al. 2009) (figura 17). Em 

comparação a esses diferentes métodos, traços de fissão em apatita e (U-Th)/He em apatita são 

dois dos mais amplamente usados em estudos da paisagem, tendo em vista que eles são mais 

sensíveis para baixas temperaturas (tipicamente entre 40 e 120ºC) para eventos de aquecimento 
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e resfriamento crustais com duração mínima de 107 anos. Sendo assim, são métodos ideais para 

investigar processos terra-superfície e interações entre tectônica, erosão e clima que ocorrem a 

profundidades menores que cinco quilômetros na crosta terrestre (LISKER et al, 2009). 

Segundo REINERS & EHLERS (2005), os dados termocronológicos são usados para 

determinar a história térmica (time-temperature history) de uma amostra e depois que a história 

térmica é determinada, modelos termais numéricos ou analíticos ou ainda aspectos geológicos 

podem ser usados para interpretar os processos evolutivos da paisagem como soerguimento ou 

denudação. Na prática, o alcance dos processos geológicos simulados nestes modelos pode ser 

grande e englobam processos geomorfológicos, falhamentos, magmatismos e processos de 

evolução de bacias. 

Estas técnicas têm temperaturas de fechamento que vão desde 400 – 600°C para as mais 

altas até 40-70°C para as mais baixas (figura 18). Outros termocronômetros usados, mas menos 

comuns incluem: traço de fissão em titanita; (U-Th)/He em monazita e titanita e U/Pb ou Th/Pb 

em monazita, apatita e titanita. 

Mais recentemente, esforços tem sido realizados na tentativa de juntar os modelos de 

escalas térmicas crustais com as taxas de evolução da paisagem ou da dinâmica das orogêneses. 

O acoplamento de modelos de evolução térmica e de relevo com modelos geodinâmicos 

empurraram a utilização da termocronologia ao seu limite. Sistemas específicos recentes que 

tem mostrado grande aplicação incluem a termocronometria de depósitos supergênicos 

intemperizados usando 40Ar/39Ar e 4He/3He (REINERS & EHLERS, 2005). 

 

Figura 17 - Termocronômetros mais comuns 
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Figura 18 - Temperatura de fechamento dos termocronômetros mais comuns. 

 

Fonte: REINERS et al., 2005 

 

 

4.2.1 Soerguimento, exumação e denudação 

 

 

O avanço no entendimento da história de resfriamento em termocronologia tem 

avançado e tem permitido analisar processos mais jovens e mais rasos que aconteceram 

próximo a superfície. Os primeiros estudos em Traço de Fissão de apatitas interpretavam os 

padrões de resfriamento em termos de soerguimento e erosão. Entretanto, assumir estas 

interpretações implica em dizer que o soerguimento será sempre equivalente ao mesmo 

montante de erosão (LISKER et al., 2009). Termos como denudação, erosão, exumação e 

soerguimento (superfície e crosta) foram redefinidos por SUMMERFIELD (1991), 

GILCHRIST & SUMMERFIELD (1991) e SUMMERFIELD & BROWN (1998) (figura 19). 
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Figura 19 - Relação entre superfície soerguida, soerguimento crustal e denudação 

 

Legenda: Abreviações:U, soerguimento;  h, elevação; R, rocha; S, superfície; t, tempo. 

Fonte: LISKER et al, 2009. 

De acordo com essas definições, superfícies soerguidas se referem a elevação de uma 

superfície. Isto é igual ao soerguimento de rocha menos a exumação. Soerguimento crustal 

(rocha) se refere a mudança vertical na posição de uma rocha com relação a uma referência 

fixa, tal como o geoide (SUMMERFIELD & BROWN, 1998). 

Denudação e exumação resultam da remoção de material de uma região ou ponto, 

respectivamente, na superfície da Terra. Enquanto a exumação se refere a exposição da 

cobertura de um ponto (uma simples rocha ou seção vertical), denudação se aplica a uma área. 

Uma referência para ambos é a geometria passada da superfície. Denudação pode ocorrer em 

resposta a erosão ou tectonismo. Erosão se refere a remoção de material intemperizado por 

agentes geomorfológicos. Denudação tectônica ocorre através de processos distensivos, 

convergentes e falhamentos normais e pode resultar numa rápida remoção de volume de rocha 

(SUMMERFIELD & BROWN, 1998). 

A modelagem da história térmica por dados termocronológicos quando suplementados 

de informações de perfil vertical podem ser convertidos em valores de denudação, usando os 

valores dos gradientes geotérmicos locais (medidos ou inferidos) e levando em conta a média 

da temperatura superficial (LISKER et al., 2009).  
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4.2.2 Perfis verticais 

 

 

As amostras para traço de fissão (TF) podem ser coletadas perfazendo um transecto 

(perfil horizontal) através de unidades ou estruturas geológicas, o que permite detectar 

tendências ou distinções entre eventos tectônicos e magmáticos. Outra possibilidade é a 

amostragem em relevo vertical ou em poços profundos. Na prática essas amostras coletadas 

representam todo o gradiente geotérmico através do qual as amostras foram resfriando. Uma 

consequência do annealing do traço de fissão é que a idade TF gradualmente decresce a partir 

de um valor observado na superfície da terra. 

A redução na idade TF com a profundidade associado a variação da distribuição dos 

comprimentos se afasta de um padrão linear. LISKER et al., (2009) reconheceu que a base de 

uma PAZ (Zona Parcial do Annealing) exumada (fóssil) dentro de uma amostra de perfil 

vertical produz uma característica mudança na regressão idade-elevação do gráfico. O início e 

a quantidade de resfriamento podem derivar de uma quebra na declidade. Essa idade de quebra 

aproxima o início do último resfriamento abaixo de 100°C. Amostras que estão abaixo dessa 

quebra contem somente traços acumulados durante e depois do último estágio de resfriamento. 

A elevação e o resfriamento podem ser obtidos da elevação da quebra da declividade dentro de 

um perfil vertical de TF. A atual forma do gráfico de idade-elevação e a tendência na 

distribuição de comprimento dos traços com elevação dependerá do gradiente geotérmico sobre 

a quantidade e taxa de exumação (figura 20). 
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Figura 20 - Zona Parcial do Annealing exumada 

 

Legenda: O painel da esquerda ilustra a idade do TF pré denudação, com idade inicial em T0. Denudação no tempo 

T1, expõe diferentes níveis deste perfil pré-resfriamento, enquanto as amostras mais profundas iniciam 

a retenção de traços (painel central). O painel da direita mostra a tendência esperada para os dados de 

TF com sua respectiva elevação. A distribuição dos traços tem dois componentes: traços formados antes 

do resfriamento (sombra escura) e os formados depois do resfriamento (sombra branca). Os últimos a 

se formar são mais longos. Somente os traços abaixo da quebra de declividade mostram o tempo de 

início do evento de resfriamento/denudação. 

Fonte: LISKER et al., 2009. 

 

 

4.2.3 Denudação e estudos de evolução da paisagem de longo termo 

 

 

Termocronologia baixa temperatura, tais como (U-Th)/He ou traço de fissão (TF), 

fornecem informações sobre o resfriamento e a velocidade com que as rochas são exumadas 

para a superfície da Terra, afirma BRAUN (2005). Uma vez que o perfil da temperatura da 

crosta superior, para o qual os sistemas de baixa temperatura são mais sensíveis, é perturbada 

pela presença da superfície topografica, é possível postular que He e TF podem ser utilizados 

para fornecer as restrições sobre a forma da topografia no passado, e consequentemente, sobre 

a taxa de evolução para atingir a sua forma atual (BRAUN, 2002b). 
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Houveram várias tentativas para extrair informações de dados de baixa temperatura para 

utilizar a relação entre idade e elevação topográfica atual e inferir sobre a forma do relevo no 

passado, tipicamente no momento em que o sistema de baixa temperatura foi fechado (BRAUN, 

2005). 

 

 

4.3 (U-Th-Sm)/He em apatita 

 

 

O método é baseado na acumulação de átomos de He produzidos pelo decaimento alpha 

dos isótopos de 238U (λ = 1.55125 x 10-10 ano-1), 235U (λ = 9.8485 x 10-10 ano-1), 232Th (λ = 4.948 

x 10-11 ano-1) e em alguns casos de Sm (figura 22). O início do método é reportado a Rutherford 

no início do século XX, mas somente no final dos anos 80 Zeither e colaboradores (1987) 

realizaram as primeiras experiências de difusão do He em temperaturas baixas na crosta 

terrestre ~100 °C (ZEITLER, 2015). A partir dos estudos de annealing dos traços de fissão e 

sua relação com o calor subsuperfícial terrestre eventos como magmatismo, metamorfismo, 

erosão e soterramento começaram a ser investigados (ZEITHER, 2015). Entre os isótopos que 

experimentam o decaimento por ejeção de alpha há também o 147Sm, que ao contrário dos 

demais acima citados produz 4He em abundância e possui uma meia vida menor (λ147 = 6.539 

x 10-12 ano -1). 

 

Figura 21 - Decaimento do 238U para 234Th e de particulas alfa 

 

 

Segundo WILDMAN (2015), em elevadas temperaturas o 4He sai do cristal através da 

difusão. Embora os processos cinéticos ainda sejam pouco entendidos, já se tem conhecimento 

da importância da geometria do grão e de defeitos causados pela radiação α. Além disto, existem 
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outros parâmetros que geram mais incertezas nas análises por He em apatitas, como o 

zonamento do U, Th, Sm; ejeção de particulas alfa do cristal; e a fragmentação dos grãos. Como 

a dispersão do 4He é dependente da temperatura, todos estes fatores precisam ser analisados 

com o máximo de rigor quando a história térmica passa por um resfriamento lento e complexo. 

 

 

4.3.1 Ejeção de Alpha, implantação, inclusão, raio dos grãos, dano por radiação e zonação 

 

 

Segundo WILDMAN (2015) durante o decaimento do 238U, 235U e 232Th particulas alfas 

são emitidas e seu raio de ação não ultrapassam a distância de 20µm. Partículas alfas que são 

emitidas próximas ao limite cristalino do grão podem ser ejetadas para fora com consequencias 

na perda de He. Por essa razão, o tamanho e a forma dos cristais de apatita para análise de (U-

Th-Sm)/He tem efeitos não só na difusão do He como também na perda de He por ejeção de 

partículas alfa (figura 22). 

Para corrigir a perda por ejeção alfa, FARLEY et al. (1996) produziram um modelo 

(fator Ft) assumindo que (i) nuclídeos pai são distribuidos homogeneamente dentro de um 

cristal de apatita e (ii) a implantação de He a partir de minerais adjacentes na rocha matriz são 

negligenciáveis. Entretanto, MEESTERS & DUNAI (2002) sugerem que o fator de correção 

(Ft) para o modelo de correção de ejeção alfa pode superestimar as idades de He em apatitas 

devido a sobreposição da difusão e da ejeção alfa. A altas temperaturas a perda de He é 

predominantemente por difusão dentro dos cristais de apatitas e usar o fator de correção para 

ejeção alfa é colocar He a mais que será contabilizado na idade corrigida. Conforme 

WILDMAN (2015), os efeitos da correção serão maiores para as amostras que passaram mais 

tempo na Zona de Retenção do He, onde a perda por difusão em função do resfriamento lento 

é mais pronunciado. 
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Figura 22 - Efeitos de implantação, ejeção e enriquecimento por inclusões ricas em U e Th emitidas por 

particulas alpha de núclideos pais 

 

Fonte: adaptado de WILDMAN, 2015. 

 

Outro parametro a ser considerado é a implantação onde partículas alfa são inseridas na 

apatita em função do contato com outros mineirais ricos em U e Th (ex. zircão, titanita ou 

monazita) (WILDMAN, 2015). 

Inclusões minerais, principalmente de zircões e monazitas, com altas concetrações de U 

e Th podem ser fontes potenciais de partículas alfa no interior dos cristais de apatitas. Dessa 

forma, o 4He implantado dentro da apatita causará idades bem mais antigas (WILDMANM, 

2015; FARLEY, 2002; FITZGERALD et al., 2006). Entretanto, toda retenção de 4He é oriunda 

do decaimento dos isótopos-pai no interior da estrutura cristalina e não de fonte adicionais como 

vizinhança de grãos, minerais ou inclusoes fluidas (VERMEESCH et al., 2007). 

Em termocronologia, a temperatura de fechamento de um sistema é efetivamente 

influenciado pelo tamanho do domínio da difusão ou raio do grão. Experimentos realizados em 

apatitas de Durango demonstraram que o domínio da difusão é relativo ao tamanho do cristal 

(p.ex. em um grão cujo raio aumenta de 50 para 150 µm, o aumento pode chegar a 10°C) 

(FARLEY, 2000) (figura 23). A relação entre idade aparente com o raio do grão torna-se 

pronunciado em histórias de resfriamento mais lentas. 
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Figura 23 - Influência do tamanho do grão e taxa de resfriamento na efetiva temperatura de fechamento da 

apatita no sistema (U-Th-Sm)/He 

 

Fonte: WILDMAN, 2015. 

 

WILDMAN (2015), comparando as idade aparentes de (U-Th-Sm)/He com o raios dos 

grãos encontrou relações que variam entre positiva, negativa e nula (figura 24). 

 

Figura 24 - Relação entre idade aparente de apatita He contra o raio esférico equivalente 

 

Legenda: a) Correlação positiva entre duas amostras; b) Correlação positiva; c) correlação negativa; d) caso 

típico onde não já correlação alguma entre os parametros. 

Fonte: WILDMAN, 2015. 
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As considerações finais de WILDMAN (2015) sobre a questão do raio na difusão do He 

em apatita é clara ao afirmar que o entendimento desta relação é melhor quanto menores forem 

as interferências dos demais efeitos como os danos por radiação, o zonamento e a fragmentação. 

Outra importante consideração é a respeito da taxa de resfriamento. Se o resfriamento ocorrer 

de forma rápida a perda de He por difusão será menor, assim a relação raio x idade aparente 

não será observada. 

Atualmente, as pesquisas na metodologia do (U-Th-Sm)/He tem se concentrado no 

entendimento dos efeitos dos danos por radiação em minerais ricos em U e Th (FLOWERS et 

al., 2009; GAUTHERON et al., 2009). Estes vem a ser defeitos criados no interior da rede 

cristalina em função do decaimento alfa das partículas oriundas dos nuclídeos parentais. Quanto 

maior a densidade dos danos no interior do cristal mais difícil se torna a difusão do He para fora 

do cristal que poderá se acumular nestes danos.  

A difusão do 4He é governada sobretudo pela temperatura em subsuperfície quando este 

está na zona de retenção (75 – 45°C ± 5°) e considerando um átomo de 4He ausente de danos 

causados pela radiação. Um átomo de 4He que contenha danos em sua estrutura cristalina retém 

parcial ou completamente o 4He que precisará de maior energia para escapar da rede cristalina 

(GAUTHERON et al. 2013). A influência dos danos por radiação é realçada em baixas taxas 

de resfriamento onde a perda de 4He por difusão é muito importante (FLOWERS et al. 2009). 

Para avaliar a influência dos danos causados por radiação nas dispersões de idade de He 

tem-se analisado a correlação positiva entre idades aparentes de He em apatita e o urânio efetivo 

(eU = U + 0.235Th) e interpreta-se estes resultados como uma história de resfriamento lenta ou 

complexa. Entretanto, a ausência de correlação leva a necessidade de se avaliar a competição 

entre os fatores que influenciam na idade do He (WILDMAN, 2015). 

Modelos numéricos tem sido propostos para contornar o problema dos efeitos dos danos 

por radiação nas idades de He (GAUTHERON et al. 2009, 2013; FLOWERS et al. 2009). 

Ambos modelos de danos por radiação de GAUTHERON et al. (2009) e FLOWERS et al. 

(2009) tratam os danos por recuo de alfa semelhante aos defeitos causados aos traços de fissão 

em altas temperaturas próximas ao limite da zona do annealing. A principal divergência está na 

forma como tratam a redução dos defeitos ao longo do tempo e temperatura que é inversamente 

proporcional ao coeficiente de difusão. 

Enquanto no modelo RDG (Radiation Damage Gautheron) calcula-se baseando na 

redução da densidade de traços de fissão de forma linear, no modelo RDF (Radiation Damage 

Flowers) a redução da difusividade por danos por radiação é considerada. Enquanto o modelo 
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RDF é melhor a baixos níveis de danos por radiação, a níveis elevados o modelo falha ao 

corresponder as idades observadas dentro dos níveis de incertezas aceitáveis (WILDMAN, 

2015). 

A figura 25 ilustra três histórias térmicas distintas e como os modelos de danos por 

radiação se comportam. A história térmica 1 reflete o comportamento de uma amostra que 

experimentou um resfriamento rápido. Em função disto, percebe-se que nos três modelos (RDF, 

RDG e No RD – No Damage Radiation) as idades em função dos danos sofreram pouca 

variação. No modelo 2, uma experiência mais prolongada dentro da Zona de Retenção do He, 

causou maior discrepância entre as idades aparentes como o aumento do eU, particularmente 

em concentrações entre 10 a 25 ppm. Na história térmica 3, o período de permanência dentro 

da Zona de Retenção do He foi mais prolongada, gerando uma maior discrepância entre os 

modelos entre as taxas de eU menores. Taxas maiores de eU estão tendem a normalização entre 

os modelos, gerando uma espécie de platô. 

 

Figura 25 - História térmica de três amostras que experimentaram taxas de resfriamento diferentes 

 

Legenda: Comparando os três modelos de correção dos danos por radiação. a) História térmica b) Resfriamento 

rápido; c) resfriamento lento e constante e d) Resfriamento mesclando uma fase rápida e outra 

moderada dentro da Zona de Reteção do He. 

Fonte: WILDMAN, 2015. 
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Nas amostras da presente tese de doutoramento as correlações entre eU e idade 

observada variaram entre positiva, nula ou negativa. A correlação entre estes fatores foi melhor 

do que entre idade observada x raio dos grãos. Entretanto, no conjunto total dos grãos, entre 

todas as amostras, a correlação se mostrou nula, sem nenhuma correlação. 

Outros fatores que influenciam a difusão do He acarrentando em idades mais velhas ou 

mais jovens de acordo com a retenção de eU são a tipologia dos grãos e o zonamento do cristal. 

A tipologia se refere a integridade física do grão, se é um grão inteiro (prisma com duas 

extremidades – 2T), se é um grão com apenas uma extremidade (metade de um prisma – 1T) 

ou ainda um grão sem as duas extremidades (0T). A respeito do zonamento, este vem a ser a 

distribuição de isótopos parentais (p.ex. U; Th) no interior de um grão de apatita. 

Essas características são levadas em conta nos modelos de retenção tanto da 

GAUTHERON et al. (2009; 2013), quanto no modelo de FLOWERS et al. (2009). Entretanto, 

como a totalidades dos grãos deste estudo são do tipo 2T e sem zonamentos analisados não será 

dado aqui um aprofundamento mais detalhado destes efeitos na difusão do He. Porém, mais 

detalhes sobre estes efeitos podem ser consultados em WILDMAN (2015), EHLERS & 

FARLEY (2003), BROWN et al. (2013), BRAUCHER et al. (2013), FITZGERALD et al. 

(2006). 

 

 

4.4 Radionuclideos cosmogênicos 

 

 

O 10Be produzido in situ, extraído do quartzo purificado, é usado rotineiramente para 

estimar a erosão no interior de uma bacia hidrográfica ou em um afloramento rochoso em uma 

significativa escala de tempo geológica. 

O método reflete a interação de raios cósmicos com a superfície da Terra produzindo 

10Be, que é um isótopo raro. A produção do 10Be ocorre na superfície e a poucos metros abaixo 

dela sendo que a concentração decresce com a profundidade. Desde modo, a concentração de 

10Be é reflexo do tempo de residência do sedimento fluvial ou rocha aos raios cósmicos. A taxa 

de cosmogênicos reflete o tempo que leva para erodir metros de rocha ou sedimento em 10³ ou 

106 anos, estando o tempo de exposição inversamente a taxa de erosão. Presume-se que as 

amostras de areias fluviais foram mixadas pela rede de drenagem e trazidas de toda bacia 

(PORTENGA & BIERMAN, 2011) 
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A base central da aplicação em geomorfologia de nuclídeos cosmogênicos in situ é a 

contínua produção de nuclídeos em sólidos terrestres. A taxa de produção de nuclídeos dentro 

de um sólido é função da altitude e da latitude, além da geometria da topografia, composição e 

densidade do material (NISHIIZUMI et.al, 1993). Formas desenvolvidas durante o Quaternário 

podem ser investigadas por 10Be, 26Al, 36Cl, 41Ca e nuclídeos estáveis. 

O radionuclídeo 10Be se enquadra na categoria dos minerias alcalinos terrosos (DUNAI, 

2010). Comumente, a meia-vida dos radionuclídeos cosmogênicos são menores que as idades 

geológicas dos materiais analisados e depois de 5-6 meia-vidas os radionuclídeos podem ser 

considerados praticamente extintos. A meia-vida do 10Be é de 1.36 Ma (NISHIIZUMI et al., 

2007). Alguns radionuclídeos como o 10Be são produzidos a taxas significantes na atmosfera e 

podem ser adsorvidos sobre o mineral ou incorporados dentro do material amostrado (DUNAI, 

2010).  

O Berílio possui um nuclídeo estável (9Be) e outros dois radionuclídeos: 10Be e 7Be, 

sendo este último o de meia-vida mais curta, 53 dias, aproximadamente (DUNAI, 2010). Nas 

rochas, 10Be é produzido por reações de espalação do O e em menores casos em minerais 

pesados com Mg, Al, Si e Ca. A taxa de produção do 10Be no quartzo é de aproximadamente 

4.5 atomos g-1 a-1 (BALCO et al., 2008). 

Esta técnica utiliza medidas de variáveis isótopos estáveis ou radiogênicos formados 

dentro da estrutura de um cristal para estimar a exposição de rochas e sedimentos a raios 

cósmicos. Medidas em núclideos cosmogênicos incluem: 3He, 10Be, 21Ne, 26Al e 36Cl. Raios 

cósmicos interagem com átomos das rochas próximas à superfície para produzir novos 

nuclídeos que são raros na natureza (BIERMAN & MONTGOMERY, 2014). 

Para a aplicação de nuclideos cosmogênicos como ferramentas de datação é necessário 

adotar duas premissas: 1) rochas estão expostas na superfície sem inventário de nuclídeos 

cosmogênicos de exposição de algum período anterior, conduzindo a idades superestimadas 

uma vez que a radiação penetra alguns metros abaixo da superfície e as rochas podem conter o 

mínimo de isótopos herdados; 2) as rochas não erodem depois que elas estão expostas. Esta 

premissa conduz a idades subestimadas pois uma vez exposta a rocha sofre erosão e 

consequentemente nuclideos cosmogênicos são perdidos (BIERMAN & MONTGOMERY, 

2014). 

Nuclideos cosmogênicos podem datar uma ampla gama de feições geomorfológicas, 

que incluem terraços fluviais, queda de blocos e escarpas de falha. Além de artefatos 
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arqueológicos e pavimentos desérticos. Assim, as idades de exposição dos nuclideos são mais 

confiáveis entre 1000 a 100.000 anos (BIERMAN & MONTGOMERY, 2014). 

Medidas de 10Be in situ tem sido usadas para estimar taxas de erosão em bacias de 

drenagem e em afloramento rochosos. Em média, bacias de drenagem erodem mais rapidamente 

(média 218 m Ma-1; mediana 54 m Ma-1) do que afloramentos rochosos (média 12 m Ma-1, 

mediana 5.4 m Ma-1) (PORTENGA & BIERMAN, 2011). 

As taxas de erosão em bacias de drenagem e afloramentos variam de acordo com a zona 

climática, o tipo de rocha e características tectônicas. Os parâmetros incluem: latitude, elevação, 

o relevo, a temperatura e pluviosidade média anual, sismicidade, declividade, área e a cobertura 

vegetal (PORTENGA & BIERMAN, 2011). Numa análise de regressão linear, considerando 

estes múltiplos fatores, a média da declividade é o principal regressor para explicar a taxa de 

erosão no interior de uma bacia hidrográfica. O mesmo não ocorrendo com as mesmas análises 

estatísticas sobre taxas de erosão em afloramentos rochosos (PORTENGA & BIERMAN, 

2011). 

Entender as taxas de erosão pretéritas se faz importantes tendo em vista que é por meio 

da erosão que sedimentos são gerados. Rochas frescas são expostas para consumir CO2 em 

reações de intemperismo, solos são gerados, paisagens mudam através do tempo e massas se 

deslocam do continente para o oceano e eventualmente são reciclados via subducção e 

vulcanismo (PORTENGA & BIERMAN, 2011). 

Porém, medir as taxas de erosão requer relacionar variantes complexas e resposta não 

lineares entre os múltiplos sistemas da Terra como regimes tectônicos, sistemas climáticos 

(precipitação e temperatura) e a biosfera (vegetação). Estes, são pré-requisitos para o 

desenvolvimento de modelos matemáticos (PORTENGA & BIERMAN, 2011). 

O desenvolvimento da Espectometria de Massa permitiu a detecção de baixos limites 

de nuclídeos radiogênicos e com grande precisão a concentração destes nuclídeos. Esta 

concentração (átomos g-1) em sedimento ou rocha reflete o tempo de residência em superfície 

(ou poucos metros abaixo dela) do material de análise e, o ritmo dos processos (CORBETT; 

BIERMAN; ROOD, 2016; DUNAI, 2010). 

Segundo (VON BLANCKENBURG, 2005) as taxas derivadas dos nuclídeos 

cosmogênicos são taxas de denudação e não taxas de erosão, como é comum encontrar. 

Considera-se taxa de erosão o conjunto de processos mecânicos que atuam rebaixando a 

superfície terrestre, enquanto taxa de denudação vem a ser o total de material removido da 
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superfície terrestre por processos físicos e químicos. As taxas de denudação, portanto, podem 

ser lidas em m Ma-1 = mm ka-1 = µm ano-1. 

 

 

4.4.1 Acervo de dados de isótopo 10Be produzidos in situ no Brasil 

 

 

O número de aplicações de nuclideos cosmogênicos para estudos de longo termo da 

paisagem no Brasil vem aumentando (BARRETO et al., 2013; CHEREM et al., 2012; DE 

SORDI et al., 2018; SALGADO et al., 2014; SALGADO et al., 2016) sobretudo em aplicações 

para medições de taxas de denudação do relevo utilizando 10Be produzido in-situ.  

As aplicações vão desde o sul do Brasil (DE SORDI et al., 2018) até o nordeste do país 

(BARRETO et al., 2013), passando pela região sudeste (CHEREM et al., 2012; SALGADO et 

al., 2014; SALGADO et al., 2016). Em trabalho recente na Serra Geral catarinense (DE SORDI 

et al., 2018) mediu taxas de denudação que vão de 2.8 ± 0.3 até 58.8 ± 7.6 m.Ma. As menores 

taxas de erosão foram medidas sobre platôs e variaram entre 3.1 ± 0.2 até 6.5 ± 0.4 m.Ma, 

enquanto na unidade de escarpa as taxas chegaram a ser oito vezes maiores, 46.8 ± 3.6 m.Ma. 

As taxas de denudação indicaram que o principal mecanismo de evolução da paisagem se deu 

por retração paralela das encostas na direção oeste a partir das cabeceiras de drenagem das 

bacias voltadas para o oceano.  

Outra constatação é que rios localizados em áreas com alta concentração de elementos 

estruturais, como knickpoints e lineamentos tendem a ter perfis longitudinais escalonados e 

também taxas de denudação mais ativas. Em função do nível de base mais baixo, maior 

amplitude de relevo e consequentemente capacidade de dissecação mais alta, os tributários 

erodem em direção oeste até as terras altas e capturam áreas começando a drenagem em direção 

ao Atlântico. As taxas de erosão quase 10x maior do lado leste da escarpa (56.6 ± 5.2 m/Ma na 

Serra Geral) contra 6.1 ± 0.4 m/Ma sobre os platôs. As taxas de erosão na Serra do Mar no 

Paraná variaram entre 8.3 a 47.4 m.Ma; no estado do Rio de Janeiro variaram entre 6.1 a 48.8 

m.Ma; e na Serra do Mar em Santa Catarina entre 13 e 90 m.Ma (DE SORDI et al. 2018). 

Resultados no trabalho de SORDI et al. (2018) indicaram que a litoestrutura possui uma 

importância muito grande na erosão diferencial para evolução de longo termo no sul e sudeste 

do Brasil. 
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Correlações positivas entre taxas de erosão e atributos geomorfológicos estão 

relacionados ao rebaixamento do nível de base e associado com forças tectônicas. Por outro 

lado, baixo valores regionais de taxas de denudação observadas em escarpamentos são 

interpretados como em condição de equilíbrio (DE SORDI et al. 2018). 

Por fim, outro resultado que indica alcance regional para além de Santa Catarina é a taxa 

de erosão em 8 m.Ma-1 no Platô Araucária, semelhante a taxa de 9 m.Ma-1 via 40Ar/39Ar e U-

Th/He no segundo Plato Paranense, indicando que no interior do platô a taxa de erosão não 

muda significativamente desde os últimos 30 Ma. 

BARRETO et al. (2013) comparando as taxas de denudação entre as bacias 

hidrográficas do rio Doce e rio São Francisco, na Serra dos Espinhaço Meridional (MG) 

encontrou taxas de denudação ligeiramente maiores no rio Doce do que no rio São Francisco. 

Na bacia do rio Doce as taxas variaram entre 3.5 ± 0.1 a 6.3 ± 0.1 m/Ma-1, enquanto na bacia 

do rio São Francisco as taxas ficaram entre 1.8 ± 0.05 a 5.4 ± 0.17 m/Ma-1. 

Ao norte, no platô Diamantina alcançando altitudes de 1400m, no divisor entre as bacias 

do rio São Francisco e do rio Jequitinhonha, as taxas de denudação são maiores para o rio 

Jequitinhonha, entre 3.1 ± 0.09 a 5.6 ± 0.16 m/Ma-1, contra 2.6 ± 0.08 a 5.0 ± 0.16 m/Ma-1 

(BARRETO et al. 2013). 

As ligeiras taxas de denudação mais altas no rio Doce podem ser explicadas por 

mudanças no nível de base durante o Quaternario e pela baixa resistência a erosão dos granitos-

gnaisses do Complexo Basal (6.1 ± 0.20 m/Ma-1), em oposição a maior resistência dos 

quartzitos do Supergrupo Espinhaço (4.8 ± 0.15) (BARRETO et al. 2013). 

Em Minas Gerais as taxas de denudação para áreas sobre substrato geológico granitíco-

gnaíssico são os seguintes: Quadrilátero Ferrífero (14.9 ± 2.28 m/Ma-1); Serra da Mantiqueira 

em Cristiano Otoni (8.77 ± 2.78 m/Ma-1) e a Serra da Mantiqueira no município de São Geraldo 

(15.7 ± 4.53 m/Ma-1). 

Por outro lado, regiões quartziticas, mesmo ao redor do mundo apresentam taxas de 

denudação muito semelhantes: Quadrilátero Ferrífero (1.07 ± 0.13 a 3.18 ± 0.31 m/Ma-1); 

Montanhas Apalaches (4.7 a 16.8 m/Ma-1) (DUXBURY, 2009) e as terras altas centrais do Sri 

Lanka (5 a 8 m/Ma-1) (VON BLANCKENBURG, 2004). 

Na Serra do Mar catarinense (SALGADO et al., 2014) a taxa de denudação média nas 

bacias de drenagem voltadas para o oceano é na ordem de 15.5 ± 0.51 a 47.7 ± 5.65 mm/Ma-1. 

Enquanto a taxa de denudação media das bacias de drenagem voltadas para o continente se 
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estende de 8.1 ± 0.3 a  13.5 ± 0.4 mm/Ma-1. Segundo o autor, a variação litológica responde, 

em parte, a variação entre as taxas de denudação. 

Comparando as taxas de denudação da Serra do Mar entre outras margens passivas, tais 

como Austrália, Sri Lanka, Sul e Sudeste da África, a Serra do Mar apresenta as maiores taxas 

de denudação da bacias hidrográficas que drenam para o oceano. A explicação se encontra na 

diversidade topográfica, litoestruturas e até na diversidade climática. Pouco antes e durante a 

fase de espalhamento do fundo oceânico, as taxas de erosão aumentaram drasticamente em 

função da redução do nível de base resultando na deposição sedimentar das bacias offshore 

adjacentes (MATMON et al. 2002). 

Por outro lado, bacias que drenam para o interior do continente, nos contrafortes da 

Serra do Mar catarinense não apresentaram relação entre as taxas de denudação e parâmetros 

topográficos como declividade e amplitude de relevo como observado também em outras 

regiões do globo. Uma das razões é o estado de equilíbrio alcançado pelo relevo por longos 

períodos do tempo geológico (MATMON et al. 2002). Outra razão para as baixas taxas de 

denudação em bacias de frente oceânica reside na litologia. Como encontrado na serra 

catarinense, o relevo granítico dominado por pães de açúcar apresentam solos pouco espessos. 

Como a declividade das encostas geralmente são elevadas, a remoção de material por erosão 

mecânica ou química é mínima. Estas observações indicam que o relevo e a litologia exercem 

forte influência nas taxas de denudação de bacias que drenam em direção ao oceano 

(SALGADO et al. 2014). 

A escarpa da Serra do Mar está recuando desde a ruptura do Gondwana a taxas que vem 

diminuindo após a consolidação da escarpa e as baixas taxas de denudação comparadas com 

regiões orogênicas ativas e horsts e grabens ativos (SALGADO et al. 2014).  

Os fatores topográficos como amplitude do relevo e a declividade do relevo também são 

maiores nas bacias de frente para o oceano. Em média, as bacias voltadas para o oceano 

possuem declividades em torno de 24%. Enquanto as bacias voltadas para o continente possuem 

taxas médias de 19%. O nível de base sendo o oceano explica as taxas de denudação maiores 

nas bacias de leste, voltadas para o oceano (SALGADO et al., 2014). Outro aspecto observado, 

que vai ao encontro de SUMMERFIELD (1991), é que bacias menores apresentam taxas de 

denudação química maiores e os processos de denudação são maiores próximos às cabeceiras 

do que próximo ao nível de base regional. 

SALGADO et al., (2014) afirmam que taxas de erosão mensuradas via isótopos 

cosmogênicos 10Be produzidos in situ na bacia do rio Maracujá (10 ± 2.46 m/Ma-1) e na bacia 
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do Caraça (4.3 ± 1.5 m/Ma-1) em Minas Gerais (bacias sem atividade antrópica) estão próximas 

dos valores de taxa de denudação química por medidas via TSD (Total Sólidos Dissolvidos) 

9.8 ± 2.9 m/Ma-1 e 5.5 ± 1.6 m/Ma-1, respectivamente. Isto indica denudação do relevo 

principalmente devido a intemperismo químico. 

Por outro lado, no mesmo rio Maracujá, no trecho onde a taxa de erosão por 10Be (15.4 

± 2.3 m/Ma-1) supera a erosão química pela água meteórica (5.1 ± 1.5 m/Ma-1) sugere-se há 

existência de um desflorestamento no passado para instauração de atividades agropecuárias. 

No Quadrilátero Ferrífero (SALGADO et al., 2006), região no interior do Cráton São Francisco, 

portanto tectonicamente estável, as taxas de denudação via 10Be produzido in-situ variam entre 

1.07 ± 0.013 a 15.41 ± 2.33 m/Ma-1. Essas constrastantes taxas de denudação estariam 

relacionadas ao diferença litológica. 

SOSA et al. (2016) recalcularam as taxas de denudação existentes (PORTENGA; 

BIERMAN, 2011) e analisaram novas dezessete amostras fluviais em Santa Catarina e Rio de 

Janeiro com o intuito de correlacionar as taxas à variáveis topográfica (declividade) e climática 

(precipitação). As taxas de denudação são de 36 ± 19 m.Ma-1 encontradas para as bacias no Rio 

de Janeiro e 27 ± 13 m.Ma-1 para as bacias em Santa Catarina. 

SOSA et al. (2016) encontraram correlações positivas entre taxas de denudação versus 

declividade média da bacia (R2 = 0.73) e entre precipitação média anual (R2 = 0.57). Bacias 

hidrográficas menores, entre 2 a 9 Km², erodem mais rapidamente do que bacias mais largas (t 

= 2.23) principalmente em função da maiores declividades das cabeceiras de drenagem (21°) 

contra as declividades mais suaves das bacias mais largas (12°). 

Em relação a outras áreas de margem passiva, as taxas de denudação do Brasil (maioria 

erodem a < 30 m.Ma-1) são equivalentes ao leste da América do Norte (11 a 19 ± 9m.Ma-1) e 

maiores que o oeste da Namíbia (9 ± 3 m.Ma-1, n = 46). Bolívia (360 ± 296 m.Ma-1), Porto Rico 

(61 ± 34 m.Ma-1) e Panamá (158 ± 35 m.Ma-1) apresentam taxas maiores que o Brasil (SOSA 

et al., 2016). 

CHEREM et al. (2012) analisando pH (Potencial Hidrogeniônico), Eh (Potencial de 

Oxi-redução) e TDS (Total Sólidos Dissolvidos) constataram que o pH das bacias que drenam 

as terras altas da Mantiqueira são ligeiramente ácidos (6,35) enquanto nas escarpas, 

ligeiramente básico (7,1). Constatou-se também que no verão o pH é mais básico que no 

inverno. O potencial de oxi-redução são mais elevados, em média, nas terras altas e mais 

elevados no verão. Na escarpa os valores de Eh são menores e mais baixo durante o inverso do 
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que no verão. Segundo os autores (op cit) os dados são indícios de maior contribuição de águas 

subterrâneas e menor participação de águas meteóricas nos cursos amostrados. 

Quanto ao TDS, nas terras altas os valores variaram entre 7 e 14 mg.L-1 e para a escarpa 

o intervalo encontrado foi de 17 a 42 mg.L-1. Segundo o autor (op cit), o elevado intervalo 

indica que as águas que drenam os solos menos desenvolvidos da escarpa são mais ricas em 

elementos alcalinos (Na, Ca, Mg, K) em função da lixiviação destes elementos que são 

removidos nos estágios iniciais do intemperismo químico. 

A taxa de rebaixamento do relevo por denudação química é de 2,5 m.Ma-1 para o 

Planalto da Mantiqueira e 7,0 m.Ma-1 na escarpa da Mantiqueira setentrional. Com base nos 

dados anteriormente citados, as taxas de erosão ao longo da Mantiqueira, tanto setentrional 

quanto meridional, sugerem um rebaixamento do relevo por erosão a remontante mesmo nas 

bordas planálticas onde predominam a morfologia de escarpas. 

Novos dados de 10Be produzido in-situ na Mantiqueira Setentrional vai ao encontro dos 

dados anteriormente apresentados e demonstram que a evolução do relevo nas escarpas de 

margem passiva são lentas. Por outro lado, indícios de neotectônica na região (THOMAZ, 2003; 

SILVA, 2001) poderiam reativar estruturas herdadas antigas e criar novas com consequências 

nas taxas de erosão nestas áreas. 

No curso inferior do rio Paraiba do Sul, a sub-bacia do Rio Pomba corta a Serra da Boa 

Vista originando a Depressão do Rio Pomba (~ 4 x 10³ Km²). Na paisagem são característicos 

os vales abertos com planícies fluviais extensas. A gênese desses vales é segundo OLIVEIRA 

et al., (2014) resultado de processos de agradação lateral e vertical dos cursos d’água que datam 

do Holoceno, idade dos terraços fluvias mais antigos, 11.800 A.P. Com isso, houve elevação 

seguida de entulhamento do canal. Essa elevação teria sido causada por movimentos tectônico-

estruturais ocorridos no Cenozóico. O principal indício tectono-estrutural são movimentações 

recentes no horst da Boa Vista, proposto por NOCE et al. (2003) sugerido pela ausência de 

depósitos aluviais, pela morfologia dos vales “V” e pela concentração de corredeiras em calhas 

rochosas nos trechos que drenam o horst. A área de estudo pode ter sofrido influência de 

movimentos holocênicos transcorrentes dextrais e direção E-W, aponta OLIVEIRA et al., 

(2014). SILVA (2001) aponta também uma fase tectônica transcorrente dextral E-W porém de 

idade Pleistocênica. E outra fase de distenção NW-SE de idade Holocênica. 

A morfologia da margem passiva é produzida por respostas negativas e positivas entre 

a tectônica crustal e os processos superficiais. Soerguimento tectônico e subsidência são 

determinados por processos litosféricos enquanto que processos superficiais são dirigidos por 



62 

 

 

 

processos climáticos (VAN DER WATEREN, 2001). No próximo item, será discutido a 

evolução geomorfológica da área de estudo por processos superficiais. 

 

 

4.5 Evolução da Serra e Planalto da Mantiqueira: contexto geológico e geomorfológico 

 

 

Para se entender a evolução da Serra da Mantiqueira faz necessário lembrar-se dos 

eventos geológicos que acometeram o território brasileiro no passado e influenciaram a 

conformação do relevo atual, mais exatamente entre ± 500 Ma na Orogênese Brasiliana e o 

momento presente. 

 

 

4.5.1 Evolução do Paleozóico ao Mesozóico 

 

 

A Plataforma Sul-Americana se estruturou a partir da Orogênese Brasiliana e foi entre 

o Neoproterozoico e o Cambriano (630-460 Ma) que massas continentais se consolidaram para 

formar os terrenos mais antigos (CARNEIRO et al., 2012). Após a orogenia Brasiliana, ocorreu 

um estágio de estabilidade tectônica entre o Neo-ordoviciano e o Triássico. 

Durante esse estágio desenvolveram-se as grandes sinéclises paleozoicas brasileiras, 

além dos sistemas orogênicos atuais. A herança deixada pela evolução da Plataforma Sul-

Americana remonta a rochas e estruturas pré-cambrianas que controlaram a evolução das 

coberturas fanerozoicas e continuam controlando a morfogênese do relevo. 

Segundo HASUI et al. (2012), a partir do Triássico a intensidade das forças 

compressivas responsáveis pela formação do continente Gondwana perderam força e três novas 

fases evolutivas se seguiram a esse momento de estabilidade tectônica: 

a) Estágio de Ativação; 

- Rifteamento (Mesotriássico – Albiano); 

- Deriva Continental (Cenomaniano – Mioceno); 

b) Estágio Moderno (Mioceno – Recente). 

Nos fins do Eotriássico formou-se a margem divergente ou margem rifteada do 

Atlântico Sul, com manifestações magmáticas, tectônicas e sedimentares na área continental. 
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Esse fenômeno é designado como Ativação Mesozoica (ALMEIDA, 1972), Ativação Pós-

Paleozoica (ALMEIDA, CARNEIRO & MIZUSAKI, 1996), Evento Sul-Atlantiano 

(SCHOBBENHAUS et al., 1984) ou ainda Reativação Wealdeniana (ALMEIDA 1967). 

Entre o Mesotriássico ou Neotriássico dependendo da região, até fins do Mioceno, a 

Plataforma Sul-Americana vivenciou um reavivamento tectônico, havendo nitidamente 

preferência pelos terrenos que se consolidaram no Ciclo Brasiliano. Como resultado dessa 

reativação tectônica ocorreram manifestações magmáticas básicas (enxames de diques de 

diabásio e imensos derrames de basaltos) e alcalinas, fraturamento da crosta, originando 

soerguimentos, riftes, margens passivas, magmatismo e morfogênese (HASUI et al., 2012) 

(figura 26 e 27). 

Figura 26 - Cenário paleogeográfico no Cretáceo Superior destacando a Serra da Mantiqueira 

 

Legenda:. Em cinza escuro, segmentos colisionais e os principais tipos de faixas móveis gerados. SL-WA = São 

Luis; África Ocidental; CA = Amazonas; PR = Parnaiba; RN = Rio Grande do Norte; CGT = Central 

Goiás Tocantins; SFCKA = São Francisco – Congo – Angola; PP = Paranapanema; KS = Separação do 

cretáceo superior; KAL = Kalahari; RP = Rio de La Prata; PA = Pampla; AA = Arequipa. Retangulo 

preto destacando a área de estudo. 

Fonte: BIZZI et. al., 2003. 

  



64 

 

 

 

Figura 27 - Desenvolvimento de margem passiva e os flancos rifteados soerguidos 

 

Legenda: Estágio de ruptura e fragmentação de um continente e desenvolvimento de um novo oceano. 

Fonte: CONDIE, 2013. 

 

 

4.5.2 Evolução Cenozoica 

 

 

A Serra da Mantiqueira Meridional (figura 28) é divisor de importantes bacias 

hidrográficas como o rio São Francisco, rio Doce e rio Paraiba do Sul e precisa ser melhor 

estudado sob o ponto de vista da evolução geomorfológica. A Depressão do rio Pomba, 

importante afluente do baixo curso do rio Paraiba do Sul é uma feição geomorfológica com 

uma amplitude de relevo que se estende dos 200m de altitude até cotas acima dos 1000m. Sua 

origem é explicada à luz da teoria do Sistema de Riftes Continental do Sudeste do Brasil 

(ASMUS & FERRARI, 1978; RICOMINI, 1989; ZALAN & OLIVEIRA, 2005) como 

resultado de processos tectônicos e erosivos que atuaram durante a separação do 

supercontinente Gondwana e consequente abertura do Oceano Atlântico. 
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Figura 28 - Perfil topográfico da Mantiqueira Meridional Alta e Baixa 

 

Fonte: O autor, 2018 

 

Diante disso, a hipótese mais atual para a elevação das serras do litoral Atlântico foi 

proposta por ZALÁN & OLIVEIRA (2005) que defendem a ideia de um movimento 

ascensional na qual toda a região Sudeste do Brasil esteve sujeita, movimento esse sem 

associação com esforços tectônicos compressivos ou distensionais, mas associados com intenso 

magmatismo de natureza alcalina no continente e básico nas bacias sedimentares. Esse 

magmatismo foi seguido por desequilíbrio isostático o que levou ao abatimento/colapso 

gravitacional de grandes blocos crustais, cuja movimentação relativa individualizaria blocos 

mais soerguidos (as serras atuais, entre elas a Serra da Mantiqueira) e os blocos mais abatidos 

(planícies atuais). Evidências desse magmatismo são os centros vulcânicos/plutônicos alcalinos 

de Poços de Caldas, Itatiaia, Ilha de São Sebastião, Gericinó e Cabo Frio. Esse magmatismo 

seria o efeito do espalhamento mesoatlântico que teria a idade aproximada de 90 Ma. 

Correlativamente a esse magmatismo na crosta continental, o rifteamento causado pela quebra 

do Gondwana fez-se sentir no soerguimento epirogenético do embasamento que teria cessado 

há 65 Ma. A direção NE-SW das principais estruturas riftes, coincidentes com a direção da 

Serra da Mantiqueira, ao menos no setor meridional, são evidências para o que propôs ZALÁN 

& OLIVEIRA (2005). 

Como resposta a eventos tectônicos e climáticos teria havido um reajustamento 

isostático, seguido de erosão das áreas suspensas e entulhamento das áreas rebaixadas, 

provocando de imediato uma mudança na rede de drenagem. Essas mudanças ficaram 

registradas na paisagem e são classificadas como anomalias de drenagem, isto é, uma rede 

hidrográfica assimétrica, padrões de drenagem mistos, que alternam entre dendrítico, retangular 

ou retilíneo, e capturas fluviais (HOWARD, 1967). Entretanto, após a abertura do Oceano 

Atlântico, seguiu-se uma fase de quiescência tectônica onde os processos erosivos teriam se 

intensificado. 
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Pode-se afirmar que o relevo ou superfícies geomorfológicas tem respondido a esses 

eventos de variadas forma, ora soerguidas, dissecadas, degradadas, deformadas ou alçadas a 

diferentes altitudes, aponta PEULVAST & SALES (2002). Vários autores como DE 

MARTONNE (1943), KING (1956), AB´SABER (1962), BIGARELLA et al. (1965), BRAUN 

(1971) e VALADÃO (1998) vem definindo níveis erosivos no Planalto Brasileiro desde o 

Cretáceo Médio ao Quaternário (SILVA, 2009). 

O Planalto do Alto Rio Grande compreende um conjunto de relevo extremamente 

dissecado possuindo topos nivelados que podem evidenciar vestígios de aplainamento; o 

posicionamento topográfico do Planalto de Andrelândia (1000 – 1100 m) com a região central 

do Quadrilátero Ferrífero sugere que ambas podem fazer parte da mesma superfície aplainada 

ou serem superfícies contemporâneas, portanto pós-cretácicas. O Planalto de Poços de Caldas 

apresenta sinais de uma tectônica mais recente e a intrusão de idade cretácico-cenozoica, 

produziu reflexos nas áreas adjacentes (GATTO et al., 1983). 

No extremo oeste da área, está o Domínio de Bacias e Coberturas Sedimentares do Rio 

Paraná, onde se destacam as atitudes que variam de 400 a 800m. Limita-se a leste pelo Planalto 

de Poços de Caldas e a sudeste com a Mantiqueira Meridional baixa. GATTO et al. (1983) 

apontam que a bacia sedimentar se comportou como uma sinéclise entre o Devoniano Inferior 

e o Jurássico e caracteriza-se por bordas escalonadas complicadas por flexuras, falhas 

transversais e suaves dobramentos.  

O setor nordeste da Bacia do Paraná coincide com a Flexura de Goiânia, a qual 

favoreceu os limites para a compartimentação geomorfológica. MAMEDE et al. (1981) 

consideram que essa flexura teve grande importância na compartimentação morfoestrutural 

atual em decorrência das sucessivas reativações ocorridas no Cenozóico. 

A gênese da Bacia do Paraná pode ajudar a elucidar questões de ordem geomorfológicas, 

tanto nas questões de ordem estruturais quanto climáticas. Na borda da bacia, no contato 

ocidental com o oeste mineiro destacam-se a depressão periférica paulista, o planalto do Rio 

Parana e os patamares da borda ocidental da bacia. Os relevos residuais foram esculpidos em 

litologias predominantemente mesozoicas (Formação Botucatu e Serra Geral e Grupo Bauru). 

No domínio da Bacia do Rio São Francisco situada ao norte da compartimentação 

regional se instalou no limite inferior do Cretáceo o sistema fluvial do rio homônimo. A atual 

depressão é resultado de inversão tectônica seguida de orogênese dos geossinclíneos – hoje, os 

Planaltos do Espinhaço, a leste, e os Planaltos da Canastra e Paranaíba, a oeste, (GATTO et al., 

1983). As Depressões Interplanálticas do São Francisco são resultantes da atuação de uma 
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morfogênese recente, de idade Pleistocênica, a qual é atribuída condições paleoclimáticas de 

maior umidade do que a atual. 

MARQUES NETO & PEREZ FILHO (2013), estudando os efeitos morfoestruturais e 

morfotectônicos na paisagem da bacia do rio Capivari, afluente do rio Verde, cuja nascentes 

estão no Planalto do Itatiaia verificaram a existência de superfícies geomorfológicas 

escalonadas. Essas evidências podem sugerir movimentações neotectônicas no Planalto da 

Mantiqueira. Os autores apresentaram dois compartimentos existentes na bacia do rio Capivari: 

O compartimento Patamares de Cimeira da Mantiqueira e Patamares Escalonados da 

Mantiqueira. Os autores destacaram a importância de lineamentos estruturais de direção E-W 

e NE-SW e acessoriamente lineamento N-S. Os autores dão destaque para a diferença na 

resistência litológica como fator responsável pelos compartimentos. 

ROSANTE et al. (2010) analisando a morfometria do rio Capivari reforça as evidências 

de movimentação neotectônica nos planaltos do sul de Minas. Segundo os autores, as drenagens 

que apresentaram uma correlação alta entre o perfil longitudinal, declividade e extensão do 

canal e direção NE-SW demonstraram ligação com a intrusão de Poços de Caldas, no final do 

Cretáceo resultando em soerguimento do planalto e reativação de estruturas antigas de direção 

NE-SW. 

MODENESI & TOLEDO (1993) examinando a mineralogia e a micromorfologia do 

Planalto do Itatiaia, verificaram duas gerações de colúvios que testemunham fases de 

intensificação das ações erosivas nas vertentes inferiores, durante o Quaternário. Os resultados 

indicam uma tendência geral laterítica nos materiais de ambos os colúvios como nos perfis in 

situ, que demonstram a situação atual. Em todos, as filiações mineralógicas convergem para 

gibbsita e caulinita, concluindo que os materiais provem de uma mesma área fonte. O 

reconhecimento de apenas uma tendência de alteração para os materiais superficiais sugere a 

permanência de condições climáticas semelhantes durante o período de formação dos 

horizontes, no Holoceno. 

Segundo SILVA (2009), as superfícies mais antigas estão associadas aos divisores de 

drenagem das principais bacias hidrográficas brasileiras apresentando descontinuidade em todo 

território brasileiro. Esta superfície de cimeira é chamada de Superfície de Campos por (DE 

MARTONNE 1943), Ciclo Gondwana (KING, 1956), dos Altos Campos (AB’SABER, 1962), 

Pd3 (BIGARELLA et al. 1965). É consenso entre estes autores a existência de um clima semi-

árido durante o Cretáceo Médio e Superior, assim como uma tectônica tafrogênica, formadora 

dos principais compartimentos de SE. Entretanto, quanto mais antiga é uma superfície 
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geomorfológica, maior será a dificuldade de definição de superfícies de aplainamento. A 

maioria dos autores (op. cit.) concordam com existência de superfícies de aplainamento no 

início do Paleógeno e KING (1956) a denominou de Superfície Sul-Americana. Superfícies 

mais antigas, de idade mesozoica, não são consenso quanto ao tempo de duração, mas 

concordam com a existência dessas paleossuperficies. KING (op. cit) a classificou como 

Superfície Gondwana (figura 29). 

 

Figura 29 - Cronologia das superfícies de aplainamento do Planalto SE Brasileiro 

 

Fonte: SILVA, 2009 
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4.5.3 Bacias interiores Cenozóicas 

 

 

4.5.3.1 Sistema de Riftes do Sudeste do Brasil e a Bacia de Santos 

 

 

Para RICCOMINI (1989), no Sistema de Rifte do Sudeste do Brasil são encontradas as 

seguintes estruturas: i) Pré-cambrianas e eo-paleozóicas (foliações metamórficas, dobras, zonas 

de cisalhamento, fraturas entre outras) e ii) estruturas de reativação, no embasamento ou em 

sedimentos Paleógenos, Neógenos e Quaternários. As principais direções primárias de 

lineamentos são: ENE a E-W; NNW; NNE e WNW. 

RICCOMINI (1989) estabelece quatro eventos regionais tectônicos: i) extensão NNW 

– SSE gerando falhas normais ENE a E-W; ii) compressão NE-SW gerando transcorrência 

sinistral NW, originando soerguimentos locais como o Alto de Queluz; iii) compressão NW 

gerando um transcorrência dextral NE; nesta fase, as coberturas sedimentares mais recentes 

como as stone-lines, colúvios e terraços mais elevados do Paraiba do Sul encontram-se 

perturbados e; iv) extensão NW-SE gerando falhas NE-SW, afetando a cobertura colúvio-

aluvial Pleistocenica Superior; baixos terraços também foram afetados por falhas normais 

(figura 30).  

 

Figura 30 - Relação entre estratigrafia e tectônica no Rifte Cenozoico do Sudeste do Brasil 

 

Fonte: RICCOMINI, 1989.  
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Em recente mapeamento na Bacia de Volta Redonda (NEGRÃO et al., 2015), segmento 

central do Rifte Continental do Sudeste do Brasil, foram identificados novos grábens desde o 

mapeamento de RICCOMINI (1989) (figura 37). 

As fases tectônicas não sofreram alterações desde o mapeamento de RICCOMINI 

(1989), mas mapeou-se um novo depósito fluvial de idade Oligocênica na Bacia de Volta 

Redonda, denominada de Formação Pinheral. 

É importante ressaltar a idade Paleogênica dos depósitos mais antigos (Fm. Ribeirão dos 

Quatis), atualmente em posição de topo de morro. Atribui-se a esta unidade litoestratigráfica 

um estágio de deposição pré-rifte com a instalação de fraturas e falhas NE-SW e NW-SE 

precursoras do rifte continental. Considerando sua posição atual e relações estratigráficas com 

as demais unidades é possível que durante a deposição paleogénica a Fm. dos Quatis se 

encontrasse em posição mais elevada em relação aos outros depocentros, mas próximo em 

termos de altitude atual (figuras 31 e 32). 

 

Figura 31 - Coluna litoestratigráfica da Bacia de Volta Redonda 

 

Fonte: NEGRÃO et. al. 2015. 

Entender a evolução tectônica da bacias interiores do sudeste do Brasil, com vistas a 

posicionar com mais clareza a evolução da Mantiqueira Setentrional vem ganhando espaço no 
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debate científico. Nesse sentido, MACEDO (1989) investigou a origem da Bacia de Santos com 

as áreas adjacentes continentais e apontou na direção do espalhamento oceânico a partir de um 

polo de rotação localizado no nordeste do Brasil. As regiões mais distantes, que estavam mais 

próximas a Bacia de Santos e Pelotas, sofreram um estiramento crustal mais rápido do que as 

regiões mais próximas (maior deformação). 

 

Figura 32 - Seção esquemática da Bacia de Volta Redonda 

 

Legenda: A seção “A” é ilustrativa da fase rifte, exibindo preenchimento total da bacia e geometria do tipo 

hemigráben e falhas sintéticas NW. Na seção B é apresentado a situação atual da bacia, com inversão 

de relevo e inversão dos depocentros. 

Fonte: NEGRÃO et al., 2015. 

 

A datação de folhelhos na Bacia do Paraná sugeriu, segundo MACEDO (1989), a 

existência de uma anomalia termal sob toda a região da Bacia de Santos e áreas adjacentes 

continentais. Essa anomalia alterou as propriedades reológicas proporcionando um afinamento 

da crosta litosférica e consequentemente o soerguimento da Serra do Mar. Outra particularidade 

desta anomalia é a restrição dela dentro do limite das Zonas de Transferências do Rio de Janeiro 

e Florianópolis.  
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4.5.3.2 Estruturas da Depressão do Rio Pomba 

 

 

SILVA (2001), reconheceu duas fases tectônicas na porção emersa da Bacia de Campos, 

que são correlacionáveis com as reconhecidas por RICCOMINI (1989). Embora a Serra da 

Mantiqueira Setentrional não se comporte como uma escarpa de margem rifteada, 

diferentemente do que ocorre no litoral paulista com a Serra do Mar e Mantiqueira na borda da 

margem. 

A Depressão do Rio Pomba – Muriaé apresenta um escalonamento interno, onde um 

conjunto de colinas de topos nivelados encontram-se significativamente basculados, soerguidos 

e abatidos (MELLO et al, 2005). As fases mais antigas relacionam-se com as falhas normais e 

normais dextrais NW e WNW atribuidas ao regime tectônico de transcorrência dextral E – W 

de idade Pleistocênica final/Holoceno SILVA (2001). A forte segmentação topográfica de 

direção NW é resultado desse evento tectônico. A fase mais recente, por sua vez, associa-se a 

falhas normais NE-ENE, correspondendo à expansão NW de idade holocênica. 

A conformação geomorfológica da Depressão do rio Pomba - Muriaé está relacionada 

a pelo menos duas fases de reativação tectônica cenozóica: i) transcorrência dextral E-W 

responsável pela segmentação topográfica NW-SE; ii) extensão NW-SE tendo importante papel 

no escalonamento topográfico gerando falhas normais NE-SW (MELLO et al., 2005). 

SILVA (2001), compartimentou a área emersa da Bacia de Campos em duas unidades: 

unidades interiores entre a Serra do Mar e Serra da Mantiqueira; e unidade costeiras, situadas 

ao longo do litoral. No interior das unidades interiores se encontram os seguintes 

compartimentos: i) Ubá; ii) dos rios Pomba-Muriaé ; iii) Além Paraíba e iv) Cachoeiro do 

Itapemirim. A unidade costeira é formada: i) depressão do rio São João; ii) Campos; iii) 

Itapemirim; iv) Vitória. Estes compartimentos constituem as principais ocorrências de 

sedimentos cenozoicos falhados desde a planície deltáica do Paraiba do Sul (figura 33). 

Segundo MELLO et al. (2005), o forte caráter de dissecação fluvial é sugestivo de uma 

área sujeita a importante movimentação ascensional com pequeno registro sedimentar 

cenozóico. 
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Figura 33 - Afloramentos e reconstituições estratigráficas de pacotes sedimentares afetados por falhas 

 

Legenda A) afloramento na cidade de Visconde de Rio Branco (MG) – compartimento Ubá; b, c, d, e) 

compartimento Pomba – Muriaé; f) compartimento Além – Paraíba; g e h) Compartimento Campos. 

Fonte: Silva, 2001. 
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Figura 34 - Ciclogramas e diedros retos 

 

Legenda: A) afloramento BPS19 – falhas normais NW-SE e normais dextrais;b & c) BPS12 – falhas 

normais/normais sinistrais ENE – WSW e normais dextrais NW; d & e) BPS04 – falhas normais/ 

normais dextrais e sinistrais NNE e falhas normais e normais dextrais NW; f) BPS07 – falhas normais 

NW; g) falhas normais e normais dextrais NW e WNW; h) falhas normais NE-SW; i) falhas normais 

NW-SE. 

Fonte: SILVA, 2001. 
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4.5.4 Acervo de dados de termocronologia de baixa temperatura na Serra/Planalto da 

Mantiqueira e adjacências 

 

Considerando toda a extensão da Depressão do Rio Pomba (~104 km²) e áreas limítrofes 

tem-se ao norte a bacia hidrográfica do rio Doce, a sul os alinhamentos serranos do Paraíba do 

Sul, a leste as planícies costeiras e delta do rio Paraíba do Sul e a Bacia de Campos e a oeste as 

terras altas do Planalto da Mantiqueira. Tem-se um conjunto considerável de idades de Traço 

de Fissão em apatita (CARMO, 2005; JELINEK et al., 2012) mas apenas uma idade de 96 Ma 

estava próxima a área de estudo (figura 35). A seguir serão descritos os dados obtidos em 

estudos anteriores que fazem parte do entorno da área de estudo. 

 

Figura 35 - Acervos de idades de traço de fissão em apatita 

 

Legenda: Pontos azuis idade TF em apatita extraído de Jelinek et al., 2014. Pontos vermelhors idades TF em apatita 

extraídos de Carmos (2005). Triângulos representam a localização das amostras de (U-Th-Sm)/He deste 

estudo. Os polígonos representam alguns pontos principais adjacente á área de estudo: A - Quadrilátero 

Ferrífero - MG; B - Serra do Caparaó - MG; C - Delta do rio Paraíba do Sul - RJ; D - área de estudo 

(Bacia hidrográfica do rio dos Bagres – MG). 

Fonte: autor, 2018. 
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4.5.4.1 Serra e Planalto da Mantiqueira 

 

 

DORANTI et al., (2008) aplicando Traço de Fissão e (U-Th)/He em apatita no Planalto 

de Poços de Caldas mostraram três grupos principais de idades: a região do embasamento pré-

cambriano com elevações entre 700 a 1000m, idades entre 250 a 350Ma;. um segundo grupo, 

entre 900 a 1200m, idades entre 200 a 100Ma, a região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas 

com idades entre 90 a 42Ma e elevações entre 900 a 1600m. No caso do sudeste do Brasil, 

concluiram que a configuração do relevo atual é produto de uma construção policíclica. 

As idades vão do Carbonífero ao Permiano predominando a atuação de processos 

erosivos. As histórias térmicas das amostras registraram estabilidade termal por volta dos 60ºC 

entre o Paleozóico e o Mesozóico e resfriamento rápido no inicio do cenozoico. COGNÉ et al. 

(2011), sugerem um resfriamento entre o final do Cretáceo e inicio do Paleógeno. 

Figura 36 - Grafico Idade x elevação (TF e (U-Th)/He) 

 

Fonte: DORANTI et al., 2008. 

 

Ocorrem duas quebras positivas no gráfico idade x elevação, uma entre 200 e 150Ma e 

outra em 250 Ma (Figura 36). As quebras positivas indicam que as idades mais antigas estão 

no topo e as mais novas na base, demonstrando o predomínio da atuação de processos erosivos 

em relação a tectônica. O primeiro período coincide com o chamado “Estágio Estável” da 

Plataforma Sul Americana por ALMEIDA (1966). O segundo, em 250 Ma está associado a 
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convergência da borda sul do Gondwana Oeste sendo responsável pela deformação 

transpressiva ao longo das zonas de cisalhamento Pré-Cambrianas (DORANTI et al., 2008). 

No Cretáceo Superior a paisagem é marcada por processos de aquecimento entre 90 e 

60 Ma relacionadas ao magmatismo alcalino (HACKSPACHER et al., 2007). Poços de Caldas 

é a maior e a mais antiga intrusão de magmatismo alcalino (~83Ma) dentro do alinhamento que 

se estende até a intrusão de Cabo Frio com ~54Ma (THOMPSON et al. 1998). Idades mais 

novas são relacionadas à reativação das antigas zonas de cisalhamento durante o Paleogeno, 

que foi responsável pelo início da formação do Sistemas de Rift Continentais do Sudeste 

(ZALÁN & OLIVEIRA, 2005). 

A sudeste do Planalto de Poços de Caldas, na Serra do Mar próximo a Ilha de São 

Sebastião, SIQUEIRA-RIBEIRO et al., (2011) reconheceram três superfícies geomorfológicas: 

Planalto de Paraitinga entre 900-700 m; Planalto de Moraes 1400 – 1000 m; Planalto de 

Juqueriquerê 600 – 200 m. Os autores aplicaram o método de Traço de Fissão em apatita e (U-

Th)/He em apatitas para datação destes terrenos e chegaram a idades do Cretáceo Superior e 

Paleoceno. O Planalto de Paraitinga sofreu um soerguimento rápido no final do Cretáceo 

Superior que foi seguido de estabilidade tectônica e erosão no Paleoceno. Esse evento do 

Cretáceo Superior, segundo os autores (op. cit) foi responsável por todo soerguimento da Serra 

do Mar. O Planalto de Moraes durante o Eoceno-Oligoceno sofreu novo soerguimento alçando 

sua altitude a 1400 m. Segundo os autores a história térmica da região é marcada por um evento 

tectônico no final do Cretáceo que exuma a Serra do Mar dando origem ao Planalto de 

Paraitinga. Durante o Paleógeno este planalto teria passando por uma fase erosiva e, novamente, 

uma fase tectônica soerguendo o Planalto de Moraes. 

HACKSPACHER et al.(2007) através da datação por traços de fissão em apatitas ao sul 

do Cráton do São Francisco elaboraram mapas de isotemperatura e demonstraram que há 90 

Ma as temperaturas estiveram acima de 100°C, valores mantidos até 65 Ma (figura 32). Esse 

aquecimento estaria associado à reativação da Plataforma Sul-Americana com processos 

tectonomagmáticos vinculados à orogênese ascensional do Cretáceo. 
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Figura 37 - Mapa de paleotemperaturas a 90 Ma 

 

Fonte:HACKSPACHER et al 2007. 

 

Durante o Eoceno, o mapa de paleotemperaturas registra uma série de episódios de 

aquecimento e resfriamento em torno de 40Ma (Figura 38) responsáveis pela evolução do 

relevo e a preservação de altos estruturais relacionados a Superfície Sul-Americana no planalto 

do Alto Rio Grande (HACKSPACHER et al., 2007). 

Posteriormente a esse soerguimento termal, o relevo começou a sofrer os efeitos da 

erosão provocando um reafeiçoamento da paisagem entre o Eoceno e o início do Oligoceno, 

momento em que se formou a Superfície Velhas. O Mioceno até o Plioceno é marcado por novo 

resfriamento térmico marcando uma nova fase erosiva que foi responsável pela retirada de 3 

km de Serra da Mantiqueira e do Mar por recuo lateral de escarpa (HACKSPACHER et 

al.,2007). 

Idades em torno de 60 Ma registraram uma grande inversão térmica e tectônica com 

reativações de falhas e soerguimento até o Mioceno associado à denudação e a processos 

tectônicos (HACKSPACHER et al.,2007). Diferenças entre as idades e os dois contextos da 

Serra da Mantiqueira são evidenciadas por meio de falhamentos normais que seriam 

responsáveis por dois blocos: a Mantiqueira “alta” e Mantiqueira “baixa”, a primeira com a 

origem no Cretáceo Inferior e a segunda no Cretáceo Superior (SIQUEIRA-RIBEIRO et al. 

2004). 
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Figura 38 - Mapa de paleotemperaturas a 40Ma 

 

Fonte: HACKSPACHER et al., 2007. 

 

O Mioceno na Serra da Mantiqueira e na Bacia de Taubaté registrou reativações de 

falhas e juntas de direção WNW que teriam gerado zonas transpressionais que modificaram a 

forma original do Rift Continental do Sudeste do Brasil  e foram responsáveis pelo 

soerguimento da soleira de Queluz (RICCOMINI, 1989). As paleosuperfícies reconhecidas na 

Serra da Mantiqueira foram soerguidas e escalonadas nessa época. No Holoceno foram 

registrados falhamentos reversos e transcorrentes sinistrais afetando depósitos terciários e 

colúvios. 

COGNÉ et al., (2011) utilizando dados de Traço de Fissão em Apatitas e (U-Th)/He em 

Apatitas da Serra do Mar até o Planalto de Poços de Caldas, passando pela Serra da Mantiqueira, 

examina os episódios de resfriamento que afetaram a crosta após a quebra continental. Cinco 

amostras analisadas na Serra da Mantiqueira mostraram diferentes histórias térmicas e 

discrepância nas idade AHe (Apatite Helium ou Hélio em apatita). A amostra Bra839 mostrou 

um acelerado resfriamento entre 130 and 90 Ma. A amostra Bra838 passou por uma fase de 

resfriamento entre 160 and 130 Ma. A amostra Bra841 sugeriu uma fase de acelerado 

resfriamento (~1.5 °C/m.y.) entre 145 e 110 Ma (figura 39b). No geral as amostras revelaram 

uma fase de resfriamento no Cretáceo Inferior, ligando portanto, a gênese da Mantiqueira 

Meridional à fase de abertura e rifte do Oceano Atlântico Sul (figura 39a). 
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No Planalto da Bocaina, a história térmica se iniciou no Permiano, no momento que os 

continentes ainda eram unidos. No Cretáceo Superior se instalou a paleo Serra do Mar, borda 

rifte da margem passiva recentemente instalada. E no Paleógeno instalou-se o Rifte cenozóico 

do Paraiba do Sul (HIRUMA et al., 2010) (figura 40). 

No Planalto da Bocaina, contraforte da Serra do Mar, o relevo é escalonado, muito 

semelhante ao encontrado na Depressão do Rio Pomba no reverso da Serra da Mantiqueira. 

Para HIRUMA et al., (2010), a explicação para as idades mais antigas no Planalto da Bocaina 

são explicadas por inversão de relevo seguindo as estruturas rúpteis mais antigas. 

 

Figura 39 - História térmica dos últimos 170Ma 

 

Legenda: (A) história térmicas dos principais eventos onshore e offshore do Sudeste do Brasil e Andes. A barra 

cinza representa do tempo da exumação. Cinza escuro eventos do Cretáceo Superior para o Terciário 

para a maior part História térmica dos últimos 170Ma. (A) história térmicas dos principais eventos 

onshore e offshore do Sudeste do Brasil e Andes. A barra cinza representa do tempo da exumação. 

Cinza escuro eventos do Cretáceo Superior para o Terciário para a maior parte das amostras. Cinza claro 

possibilidade de evento no neógeno que interferiram em duas amostras. 

Fonte: Cogné et al, 2011. 
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Figura 40 - Evolução esquemática da história tectônica e denudacional da Serra da Bocaina 

 

Fonte: HIRUMA et al. 2010. 

 

As baixas taxas de recuo da escarpa são consistentes com uma evolução da paisagem no 

qual a escarpa é fixada em um divisor de drenagem interior (pinned drainage), sendo possível 

afirmar que os compartimentos interiores são antigos divisores internos. As idades mais antigas 

sugerem preservação da paisagem por longo periodo de tempo devido as baixas taxas de erosão. 

Continuo soerguimento e knickpoints estruturais desempenharam um importante papel na 

preservação destas áreas (HIRUMA et al., 2010). 
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4.5.4.2 Planalto da Mantiqueira Setentrional – Aptiano ao Campaniano 

 

 

Duas amostras representativas do Planalto da Mantiqueira a 1020 e 1070 m mostraram 

as seguintes histórias térmicas: Em uma das amostras, ocorreu um resfriamento rápido entre 

160 e 120 Ma, seguido de um resfriamento lento até 80 Ma. Entre 80 e 40 Ma (intervalo de 40 

Ma) essa rocha saiu de uma temperatura de 70 °C para a superfície. Enquanto a outra amostra 

registrou um resfriamento rápido entre 120 a 100 Ma, seguido de resfrimento lento a partir de 

90 Ma até 40 Ma quando ela atinge a superficie (figura 41). 

 

Figura 41 - História térmicas de traço de fissão para duas amostras 

 

Fonte: JELINEK et al., 2012 

 

Em direção ao Quadrilátero Ferrífero as idades se tornam mais antigas, variando entre 

126 e 167 Ma. A partir das idades centrais e analisando o histograma de três amostras é possivel 

dizer que o resfriamento começou a partir do Jurássico Superior e Cretáceo Inferior quando a 

crosta se encontrava na zona do annealing permanecendo período suficiente para que parte dos 

traços exitentes sofressem encurtamento (5 – 6 µm). A maior frequencia de traços entre 12 e 15 

µm demonstrou um soerguimento rápido suficiente para que os traços fossem conservados e 

retirados da zona do annealing. No trabalho de Carmo (2005) as modelagens térmicas não estão 

legíveis e optou-se por analisar somente os histogramas. 
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A leste do Quadrilátero Ferrífero, na região da bacia hidrográfica do Rio Doce, junto a 

Serra do Caparaó a análise do histograma mostrou concentração de traços entre 10 e 16 µm 

(média de 13 µm), mostrando que a partir do Cretáceo Superior (69 ± 17 Ma – idade central) a 

crosta passou por um resfriamento rápido (figura 42). 

Em resumo, pode-se dizer que os setores do Planalto da Mantiqueira que estão a 

altitudes elevadas, superiores a 1000 m de altitude, apresentaram uma história térmica de 

resfriamento rápido entre o Aptiano e o Maastrichiano, ao longo do Cretáceo. 

 

Figura 42 - Histograma de amostras localizadas no Planalto da Mantiqueira Setentrional a altitudes superiores a 

1000m de altitude 

 

Fonte: CARMO, 2005. 
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4.5.4.3 Compartimento de Cimeira da Mantiqueira – Albiano ao Paleoceno 

 

 

Entre 700 e 900 m de altitude o cenário termal da crosta continental apresentou idades 

centrais entre 60 e 70 Ma (amostras ES-09, ES-10 e ES-34) junto à costa (figura 43). Essa idade 

central na modelagem térmica é o ponto de inflexão da curva de melhor ajuste do modelo, onde 

o resfriamento rápido anterior a estas idades passa a um resfriamento moderado a lento. Estas 

idades marcaram o momento em que a rocha passou pela temperatura de fechamento da apatita 

(~60 °C). Estas rochas teriam chegado a superfície entre 20 e 25 Ma. 

Por outro lado, as amostras localizadas distantes da costa, apresentaram idades mais 

antigas entre 79.3 e 106 Ma (ES-03, ES-04 e ES-07) e um comportamento térmico distinto da 

costa (figura 43). A modelagem térmica apontou para um resfriamento relativamente mais 

rápido que as amostras da costa no Cretáceo Inferior entre 120 e 100 Ma. As taxas de erosão 

para estas amostras é de 24, 35 e 26 m.Ma-1, respectivamente.  

Chama a atenção a amostra ES-34, localizada a leste da Serra do Pai Inácio, no domínio 

geomorfológico da bacia hidrográfica do Rio Doce. Única amostra a apresentar um pulso de 

resfriamento no Mioceno. Em apenas 10 Ma essa região exumou 2000 m de rocha até a 

superfície o que dá uma taxa de erosão espetacular de 200 m.Ma-1. Esta informação coincide 

com o dito anteriormente para uma amostra também no Rio Doce, mas elevada a 1200 m de 

altitude. 
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Figura 43-  Modelagem térmica de setores do compartimento de cimeira da Mantiqueira Setentrional 

 

Legenda: ES-03 localiza-se ao norte da Serra do Brigadeiro; ES-04 apresenta idade mais antiga que as demais 

estando no mesmo compartimento. ES-07 se encontra mais a leste, próximo a Serra do Caparaó. ES-34 

é a última sequência das amostras interiores com idades superiores a 76 Ma. ES-09 e ES-10 

correspondem a modelagem térmicas de amostras próximas a costa. 

Fonte: JELINEK et al. 2014 
 

 

4.5.4.4 Depressão do Rio Pomba – Cenomaniano ao Eoceno 

 

 

As idades centrais ao longo de toda a Depressão do Rio Pomba (200 a 600 m de altitude) 

decrescem da foz em direção à cabeceira do rio homônimo. As idades variaram entre 39 a 118 

Ma (figura 44). 

Na cidade de Astolfo Dutra – MG, onde o rio Pomba atravessa no sentido E-W a Serra 

da Boa Vista, a idade central medida foi de 96 Ma (CARMO, 2005). Esta idade será utilizada 

para a modelagem térmica de (U-Th-Sm)/He que será apresentada mais adiante. Infelizmente, 

este ponto carece de modelagem térmica. As análises serão baseadas nos histogramas desta 

amostra.  

O conjunto dos histogramas revelaram uma história térmica complexa. É comum a todos 

eles um padrão bimodal com tamanho de traços que variaram entre 2 a 18 µm. A maior 

frequência girou entorno de 14 e 15 µm. É possível afirmar que os traços com comprimentos 

menores são os mais antigos e registraram a história térmica de rochas que permaneceram 
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durante um longo período dentro da zona do annealing da apatita. Por outro lado, os 

comprimentos de traços maiores registraram a história térmica mais recente da rocha, uma vez 

que as baixas temperaturas a que se encontravam estas rochas não permitiram o annealing 

parcial dos traços. 

Dessa forma, as rochas que dataram um evento térmico no Eoceno Superior podem ter 

sofrido outro resfriamento rápido em algum perído do tempo geológio mais recente. Porém, 

sem a modelagem térmica não há como precisar o tempo. A única amostra que apresentou 

comprimento de traço de 18 µm foi justamente o ponto em Astolfo Dutra, que corta a Serra da 

Boa Vista para drenar toda a Depressão do Alto Rio Pomba. Este evento de soerguimento rápido 

pode ter ocorrido em algum ponto no tempo geológio entre o Cretáceo Superior e o Mioceno, 

mas é difícil precisar. Outro cenário possível para o comprimento curto dos traços de fissão foi 

um evento de aquecimento crustal por magmatismo ou tectonismo gerador de falhas normais. 
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Figura 44 - Histogramas das amostras localizadas no interior da Depressão do Rio Pomba, desde a foz até a 

cabeceira 

 

Fonte: CARMO, 2005. 
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Faz-se mister avançar no entendimento da evolução morfotectônica da Serra do Pai 

Inácio e dos grábens do rio dos Bagres e rio Muriaé, bem como as conexões com os eventos 

neotectônicos que afetaram a região sudeste do Brasil. 

Nos próximos capítulos serão apresentados os resultados da evolução da paisagem de 

longo-termo na ordem de 107 - 108 anos pelo método (U-Th-Sm)/He e taxas de denudação de 

curto-termo 10³ - 106 anos pela produção de isótopos 10Be produzido in situ. No próximo 

capítulo é apresentado a compartimentação morfotectônica da área de estudo. 

  


