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RESUMO

Massucato-Silva, J. (2024). Estudo paleomagnético da Suite Mesoproterozoica Arinos, Sudo-
este do Craton Amazonico: implica¢Bes para a formacgdo do supercontinente Rodinia
(Dissertacao de Mestrado). Instituto de Astronomia, Geofisica e Ciéncias Atmosféricas,
Universidade de S&o Paulo, S&o Paulo.

A formacao do supercontinente Rodinia ainda é tema de bastante debate na literatura. Os estu-
dos paleomagneéticos realizados em rochas de 1200-1000 Ma do Craton Amaz6nico permitem
testar modelos de configurac6es paleogeograficas no periodo anterior a formacéo do supercon-
tinente Rodinia, ocorrido ha =1000-900 Ma. Neste trabalho, sdo realizados estudos paleomag-
néticos e de datacdo K—Ar (em rocha total) dos olivina-diabasios da Suite Intrusiva Arinos, que
correspondem as soleiras que cortam o pacote sedimentar da Formacdo Dardanelos, localizadas
a noroeste do Estado do Mato Grosso (Craton Amazodnico). A idade inferida para a colocagédo
das soleiras Arinos é 1140 + 10 Ma, a qual é coerente com a idade maxima para a deposicao
sedimentar da Formacdo Dardanelos, de 1300-1250 Ma, determinada em zircGes detriticos des-
tas rochas pelos métodos U-Pb e Pb—Ph. Os estudos paleomagnéticos, através da desmagneti-
zacdo por campos alternados e térmica passo-a-passo, revelaram uma dire¢do da magnetizacédo
remanente caracteristica estvel a sudeste (noroeste) com baixas inclina¢fes positivas (negati-
vas). O estudo da mineralogia magnética indica que esta magnetizacdo remanente caracteristica
é portada por magnetitas e/ou titanomagnetitas (com baixo teor em titanio) com estrutura de
dominio simples (SD) e pseudo-dominio simples (PSD). Foi determinada a direcdo média
Dm=143,9°, 1m=28,8° (N=24; 095=6,5; k=21,7) e 0 polo paleomagnético ARI, localizado a
54,9°S; 17,8°E (Ag5=5,9° K=25,8), o qual é classificado com critério de confiabilidade R=5. O
polo obtido para a Suite Arinos (polo ARI) permitiu testar duas configurac@es possiveis: a pri-
meira corresponde a configuracdo do megacontinente Umkondia, onde o Craton Amazénico
(na configuracdo do Umkondia) estaria unido ou separado da Baltica; a segunda configuracdo
refere-se a0 modelo WABAMGO, em que o polo obtido neste trabalho é compativel com a
curva de deriva polar aparente tragada para este bloco continental entre 1200 e 860 Ma.

Palavras-chave: Paleomagnetismo. Craton Amazonico. Suite Intrusiva Arinos. Umkondia.
WABAMGO.



ABSTRACT

Massucato-Silva, J. (2024). Paleomagnetic study of the Mesoproterozoic Arinos Intrusive Suite,
Southwest of the Amazon Craton: implications for the formation of the Rodinia supercon-
tinent (Master’s Dissertation). Institute of Astronomy, Geophysics and Atmospheric Sci-
ences, University of S&o Paulo, Sdo Paulo.

The formation of the Rodinia supercontinent is still a subject of debate in literature. Paleomag-
netic studies carried out on rocks of 1200-1000 Ma from the Amazonian Craton allow testing
models for the paleogeographic configurations in the period prior to the formation of the
Rodinia supercontinent, occurred at ~1000-900 Ma. In this work, we performed the paleomag-
netic study and K—Ar dating (whole rock) on the olivine-diabases of the Arinos Intrusive Suite,
which correspond to the sills that cut the sedimentary package of the Dardanelos Formation,
both located in the northwest of the Mato Grosso State (Amazonian Craton). The inferred age
for the Arinos’ sills is 1140 + 10 Ma, which is consistent with the maximum age for the sedi-
mentary deposition of the Dardanelos Formation, of 1300-1250 Ma determined on detrital zir-
cons from these rocks (U-Pb and Pb—Pb methods). The paleomagnetic study through alternat-
ing field (AF) and thermal stepwise demagnetizations revealed a stable characteristic remanent
magnetization at southeast (northwest) with low positive (negative) inclinations. The magnetic
mineralogy study indicates that this characteristic remanent magnetization is carried by single
domain (SD) or pseudo-single domain (PSD) magnetites and/or Ti-poor titanomagnetites. It
was calculated the mean direction Dm=143.9°, 11=28.8° (N=24, 095=6.5, k=21.7) and the pale-
omagnetic pole ARI, located at 54.9°S, 17.8°E (Ags=5.9°, K=25.8), which is classified with
reliability of R=5. The paleomagnetic pole obtained for the Arinos Suite (ARI pole) allowed to
test two possible configurations: the first corresponds to the Umkondia megacontinent, where
the Amazonian Craton (in the configuration of Umkondia) were linked or separated from Bal-
tica; the second possible configuration refers to the WABAMGO megacontinent, for which the
paleomagnetic pole obtained in this work is compatible with the apparent polar wander path
traced for this continental block, between 1200 and 860 Ma.

Keywords: Paleomagnetism. Amazonian Craton. Arinos Intrusive Suite. Umkondia. WA-
BAMGO.
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termomagnética tipica da presenca de dois minerais, provavelmente titanomagnetita e magnetita, com temperaturas
de Curie de 520°C e 580°C, respectivamente. A curva é irreversivel, com aumento da susceptibilidade magnética.
(c) e (d): Curvas termomagnéticas mostram um comportamento essencialmente paramagnético, com formagéao de
magnetita apds o aquecimento, como observado na curva azul (resfriamento). Curvas em vermelho representam a
susceptibilidade magnética obtida durante o aquecimento (heating) e curvas em azul a susceptibilidade magnética
medida com o resfriamento (cooling). Em verde, esta representada a derivada das curvas de aquecimento, utilizada
para inferir a temperatura de Curie/Néel (T¢) e a transicdo de Verwey (Tv). 89

Figura 5.5 — Curvas de histerese (a esquerda) e de magnetizacdo remanente isotérmica (a direita) em amostras da
Suite Arinos. Em azul, estdo representadas as curvas ndo corrigidas, e em vermelho as curvas de histerese,
corrigidas do efeito paramagnético. As curvas de histerese apresentadas sdo do tipo cintura-fina, e séo
caracteristicas de minerais de baixa coercividade. As curvas de MRI atingem a magnetizacdo de saturacdo a
campos inferiores a 0,25 T, indicando a presenca de titanomagnetita ou de magnetita nas amostras. M/Mmax —
momento magnético relativo; H (T) — campo magnético aplicado, em tesla. 90

Figura 5.6 — Curvas de histerese (a esquerda) e de magnetizagdo remanente isotérmica (a direita) de amostras da
Formac&o Dardanelos. Em azul, estdo representadas as curvas néo corrigidas, e em vermelho as curvas de histerese,
corrigidas do efeito paramagnético. As curvas de histerese apresentadas sdo do tipo pescogo-de-ganso, que é
caracteristico da presenca de dois minerais com coercividades diferentes, sendo um de menor coercividade (i.e.,
magnetita) e outro de maior coercividade (hematita). As curvas de MRI reforcam a presenca de magnetita e
hematita. A magnetizagdo de saturacdo é superior a 1 T e ndo foi atingida nestas medidas. M/Mmax — momento
magneético relativo; H (T) — campo magnético aplicado, em tesla. 91

Figura 5.7 — Curvas de histerese (& esquerda) e de magnetizacdo remanente isotérmica (a direita) das duas amostras
de hornfels. Em azul s8o representadas as curvas de histerese ndo-corrigidas do efeito paramagnético, e em
vermelho sdo as curvas de histerese corrigidas do efeito paramagnético. Nota-se uma forte componente
paramagnética nestas amostras. Curvas de histerese do tipo cintura-fina, caracteristicas de magnetita. As curvas
de MRI atingem a magnetizacdo de saturacdo a campos inferiores a 0,25 T, reforgando a presenca deste mineral.

92

Figura 5.8 — Diagrama de Day (Day et al., 1977), com curvas tedricas para a misturas de grdos SD—MD, SP-PSD
e SP-SD (Dunlop, 2002a, 2002b). Sitios dos trabalhos de Dutra (2019) e Massucato-Silva (2021) estdo
representados pelos quadrilateros, enquanto os novos dados foram plotados como circulos cheios. SD: dominio
simples; MD: multidominio; PSD: pseudo-dominio-simples; SP: superparamagnético. 94

Figura 5.9 — Diagramas FORC para trés amostras de olivina-diabasio da Suite Arinos. Nota-se nos diagramas a
estrutura em formato de borboleta, caracteristicaa de particulas de pseudo-dominio-simples em estado de vortex.
Todos os diagramas foram suavizados por um smoothing factor (SF) de 4, indicados pelo prdprio programa como
sendo o melhor ajuste para melhora da razéo sinal/ruido. 95

Figura 5.10 — Exemplos de desmagnetizacdes térmicas e por campos alternados de sitios com direcdo sudeste de
inclinacdo positiva (a e b) e sitios com direcdo noroeste de inclinacéo negativa (c e d). Sdo mostradas, da esquerda
para a direita, a rede estereografica, as projecdes ortogonais e a curva de intensidade relativa (M/Mmax em funcao
do campo H (mT) ou da temperatura (°C)). As direcdes caracteristicas (ChRM — redes estereograficas) ajustadas
pela analise de componentes principais (Kirschvink, 1980) estdo representadas no diagrama de Zijderveld como a
reta vermelha. 98

Figura 5.11 — Diregles caracteristicas da amostra G2 do sitio ARI36 e da amostra H2 do sitio ARI38. Sao
mostradas, da esquerda para a direita, a rede estereografica, as projeces ortogonais e a curva de intensidade
relativa (M/Mméx em fungéo do campo H (mT)). Desmagnetizac6es térmicas ndo foram consideradas na anélise,
pois ndo forneceram direcdes estaveis. Nota-se a existéncia de uma componente menos coerciva entre 0 e ~40 mT
(ChRM-) com dire¢do SW (positiva) e outra mais coerciva a mais de 40 mT (ChRM+) de dire¢cdo SE ou NW. O
portador das dire¢des menos coercivas &, provavelmente, a magnetita, enquanto a hematita €, provavelmente, o
portador das direcBes mais coercivas (possivelmente uma direcdo secundaria). 99

Figura 5.12 — (a) Direcfes médias para todos os sitios. Sitios em amarelo representam as rochas sedimentares da
Formacéo Dardanelos, e os sitios em azul representam a Suite Arinos. Circulos abertos séo dire¢des com inclinagédo
negativa, enquanto circulos fechados representam inclinag@es positivas. (b) Direcbes médias para os sitios com
diregdo SE (NW), com inclinagéo positiva (negativa) apds corte de 30°. Teste de aleatoriedade de Watson (1956a,
1983) implica que a hipdtese nula de que as duas direcfes sdo iguais e antipodais ndo pode ser rejeitada dentro do



nivel de 5% de significancia. (c) Sitios com direcdes NW de inclinacdo negativa foram rebatidos para SE para o
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1. INTRODUCAO

Sabe-se que a Terra é um planeta dindmico, que passou por diversas transformacdes
ao longo de sua existéncia. Os cinturdes orogénicos e os aulacdgenos sdo feicbes geoldgicas
que representam cicatrizes da dinamica continental, os quais sdo decorrentes das colisdes de
blocos continentais, chamados de cratons, que se mantiveram tectonicamente estaveis durante
essas colisoes.

Os supercontinentes podem ser definidos como uma assembleia de blocos continentais
que se mantiveram coesos por periodos de 500 Ma, em média (Rogers & Santosh, 2004). Se-
gundo estes autores, 0s supercontinentes reapareceram em ciclos de 250 Ma ao longo da histéria
geoldgica. O mais recente deles é o Pangeia, que teve seu maximo empacotamento continental
h& ~250 Ma, devido a amalgamacdo do Gondwana (=500 Ma) com outros blocos continentais
que compunham a Laurésia (Rogers & Santosh, 2004).

Atualmente, admite-se a existéncia de mais dois supercontinentes, que se consolida-
ram durante o Eon Proterozoico. S&o eles o Columbia/Nuna (~1800-1600 Ma) e o Rodinia/Pa-
laeopangea (=1000-900 Ma). Alguns autores acreditam que existiu outro supercontinente du-
rante o Arqueano (Aspler & Chiarenzelli, 1998; Hawkesworth et al., 2010; Piper, 2003; Rogers
& Santosh, 2004), mas devido as a¢des do intemperismo e a constante reciclagem de material
litosférico, € muito dificil encontrar rochas arqueanas que possam ser utilizadas em estudos que
comprovem sua existéncia. Em todo caso, a existéncia de supercratons (Bleeker, 2003) tém sido
propostos, tais como o supercraton Vaalbara, formado pelos cratons Kaapvall e Pilbara (de
Kock et al., 2009) o supercraton Zingarn, formado pelos cratons Zimbabwe e Rhodesia (Smir-
nov et al., 2013), e o supercraton Supervaalbara, incluindo parte do craton do S&o Francisco e
os cratons Superior, Wyoming, Kola-Karelia, Zimbabwe, Kaapvaal, Tanzénia, Yilgarn e Pil-
bara (Salminen et al., 2019).

O paleomagnetismo é a Gnica ferramenta de estudo que pode fornecer evidéncias quan-
titativas acerca da paleogeografia destes supercontinentes. Através da determinagdo da magne-
tizacdo remanente gravada pelas rochas, a qual pode perdurar por bilhdes de anos, podemos
determinar a posicdo dos blocos continentais no passado geoldgico (Butler, 1992). Conhecendo
a localizacdo dos polos paleomagnéticos para varias idades, € possivel construir as curvas de
deriva polar aparente (CDPA) para cada um dos blocos continentais. Sendo assim, blocos coe-
sos possuem CDPAs semelhantes, tornando possivel determinar as posicGes relativas destes
blocos (Butler, 1992; Rogers & Santosh, 2004).
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O Craton Amazonico é um dos blocos continentais mais importantes para o estudo dos
supercontinentes. Sua evolugéo se deu de nordeste para sudoeste, resultante de uma longa his-
toria de crescimento litosférico através da evolugédo de arcos magmaticos e de processos colisi-
onais que ocorreram entre o final do Arqueano e 0 Neoproterozoico (e.g., Cordani & Teixeira,
2007). Muito provavelmente, ele participou da formagéo dos supercontinentes Columbia e Ro-
dinia durante a sua evolucdo geoldgica Paleoproterozoica, (e.g., Bispo-Santos et al., 2014,
2020; D’ Agrella-Filho et al., 2022; 2021; Evans & Mitchell, 2011; Johansson, 2009, 2014; Li
et al., 2008). Na formacédo do Columbia, o Craton Amazdnico estava unido a Baltica, segundo
0 modelo SAMBA (South AMerica and BAltica) proposto por Johansson (2009). Juntamente
com o Créaton Oeste da Africa, a Laurentia e a Sibéria, eles formaram o ntcleo do Columbia ha
cerca de 1780 Ma atrés (Figura 1.1; D’ Agrella-Filho et al., 2022).

Figura 1.1 — (a) Reconstrugdo paleogeografica do Columbia a 1780 Ma, com a Laurentia na posi¢do atual. (b)
Curva de deriva polar aparente (CDPA) da Laurentia, Baltica e Crdton Amaz6nico para o periodo de 1780 a 1400
Ma. Os circulos representam os cones de 95% de confianga. B1-B7: polos da Baltica; L1-L7: polos da Laurentia;
25, 26, 28, 30, 31, 32, 33, 34: polos da Amazonia. Polo de rotagdo da Baltica: 45°N, 17,3°E (57,4°). Polo de rotagdo
da Amazénia: 56,6°N; 280,7°E (100,4°). Polo de rotagéo do Oeste da Africa: 21,2°N; 307,3°E (-68,7°). Mais deta-
lhes no artigo de D’Agrella-Filho et al. (2021). Fonte: Bispo-Santos et al. (2020) e D’ Agrella-Filho et al. (2021).

A época em que o Craton Amazoénico se rompe da Baltica para a formacdo do Rodinia

ainda é controversa. Dados paleomagnéticos obtidos para rochas provenientes do Craton
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Amazénico (Suites Intrusivas Nova Guarita, Figueira Branca e Salto do Céu e Rochas Sedi-
mentares Rio Branco), de idades entre 1440 e 1420 Ma, admitem duas hipdteses: a primeira €
a de que o Craton Amazonico se separou da Baltica entre 1530 e 1440 Ma (Figura 1.1; Bispo-
Santos et al., 2020) e a segunda ¢ a de que houve uma rotacao anti-horaria do bloco composto
pelos Cratons Amazonico e Oeste da Africa em relagdo a Baltica, preservando ainda a integri-
dade do Columbia em 1420 Ma (Bispo-Santos et al., 2020; D’ Agrella-Filho et al., 2016a, 2016b,
2021, 2022). Nesta segunda hipotese, a configuracdo mais provavel para a configuracdo destes
blocos ha 1440 Ma é a proposta por Pehrsson et al. (2016) (vide também D’ Agrella-Filho et al.,
2022; Reis et al., 2022), como mostrado na Figura 1.2:

Figura 1.2 — Reconstrucdo proposta por Pehrsson et al. (2016) para 1440 Ma. Polos paleomagnéticos da Laurentia
(L6, L7 e L8), Baltica (B11) e do Craton Amazonico (A4, A5, A6 e A7) entre 1460 e 1400 Ma, e seus respectivos
cones de confianca, estdo indicados na figura. Os polos de rotacdo podem ser consultados em Reis et al. (2022).

Com relagdo a formag&o do Rodinia, a colisdo do Craton Amazonico com a Laurentia,
ao longo dos cinturdes orogénicos Sunsas e Grenville, respectivamente, tem sido sugerido, pelo
menos, desde a década de 1990 (e.g., Sadowski & Bettencourt, 1996). Entretanto, diferentes
modelos tém sido propostos em relagdo & época e a dindmica ocorrida durante esta coliséo (e.g.,
Antonio et al., 2021; Bispo-Santos et al., 2023; Cawood & Pisarevsky, 2017; Choudhary et al.,
2019; Johansson, 2014; Johansson et al., 2022; Li et al., 2008; Martin et al., 2020a; Tohver et
al., 2002, 2004).

Tohver et al. (2002) sugere uma colisdo obliqua do Craton Amazénico com a Laurentia
ha cerca de 1200 Ma, ao longo dos cinturdes Sunsas e Llano (cinturdo Grenville na atual costa
do Texas — EUA), respectivamente, com base no polo paleomagnético que eles obtiveram para
a Formacao Nova Floresta, bem datada em 1198 + 3 Ma (vide também Tohver et al., 2004).

Estes autores sugerem que apos a colisdo obliqua, houve um movimento transcorrente do
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Créaton Amazoénico em relagdo a Laurentia até a atual regido do Labrador, na América do Norte,
com a consequente colisdo com a Baltica hé cerca de 1000 Ma. Apesar de 0 modelo de trans-
corréncia proposto por estes autores receber apoio geoldgico (Ibafiez-Mejia, 2020; Ibafiez-Me-
jiaetal., 2011) e paleomagnético (Formacdo Fortuna — 1150 Ma; D’ Agrella-Filho et al., 2008),
dados paleomagnéticos recentes obtidos para a Suite Intrusiva Huanchaca, bem datada em 1100
Ma, ndo apoiam esta hipétese (Bispo-Santos et al., 2023). Por outro lado, uma coliséo frontal
do Craton Amazoénico com a Laurentia ao longo da regido do Labrador, vem sendo defendida
por outros autores (e.g., Antonio et al., 2021; Bispo-Santos et al., 2023; Cawood & Pisarevsky,
2017; Choudhary et al., 2019; Johansson, 2014; Johansson et al., 2022; Li et al., 2008; Martin
et al., 2020).

Recentemente, com base em dados geoldgicos e paleomagnéticos (parcialmente),
Choudhary et al. (2019) propuseram um mega continente composto por Amazonia, Oeste da
Africa, Congo-S&o Francisco, Kalahari e india, que teria existido ha ~1100 Ma, ao qual eles
denominaram de Umkondia. Este mega continente teria se chocado com a Laurentia (e outros
cratons) ha cerca de 1000-900 Ma, formando o supercontinente Rodinia. Recentemente, este
modelo teve o0 apoio do polo paleomagnético obtido para a Suite Intrusiva Huanchaca, datado
em 1100 Ma (Bispo-Santos et al., 2023). Estes autores propuseram dois possiveis modelos:

Q) O primeiro deles supbe que o Cradton Amazonico (na formacdo do Umkondia)
estaria ainda unido a Baltica hd 1100 Ma, como no supercontinente Columbia. Apos
1100 Ma, a Baltica (juntamente com Umkondia) se romperia da Laurentia e executaria
um movimento de rotacdo horaria, até se chocar novamente com a Laurentia formando
0 Rodinia hd 1000-900 Ma (Figura 1.3a).

(i) No segundo modelo, 0 Umkondia estaria separado da Béltica had 1100 Ma (Fi-
gura 1.3b). Apds 1100 Ma, a Baltica se separa da Laurentia e executa um movimento
de rotacdo horaria, colidindo novamente com a Laurentia. Ao mesmo tempo, o0 Umkon-
dia também executa um movimento de rotacdo horario, colidindo com a Laurentia e a
Baltica ha cerca de 1000-900 Ma. Cawood & Pisarevsky (2017) também propéem a
ruptura da Baéltica e rotacdo horéaria apds 1100 Ma, embora que para estes autores, 0
Créaton Amaz6nico (unido ao Oeste da Africa), representaria um bloco independente
desde o Paleoproterozoico, nédo tendo participado do Columbia (vide Pisarevsky et al.,
2014) e que teria se chocado com a Laurentia somente ha 1000-900 Ma.
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Figura 1.3 — Reconstrucfes paleogeograficas para a Laurentia, Baltica e Umkondia em 1100 Ma. (a) Modelo em
que a Baltica e 0 Umkondia se romperiam da Laurentia apds 1100 Ma e rotacionariam no sentido horério colidindo
com a Laurentia entre 1000 e 900 Ma (formacdo do Rodinia). (b) Modelo em que o Umkondia estava separado da
Baltica. Ap6s 1100 Ma, este mega continente executaria uma rotagdo horéria, colidindo com a Laurentia para
formacédo do Rodinia h4 1000-900 Ma. Ao mesmo tempo, a Béltica se separa da Laurentia e colide com o Umkon-
dia e a Laurentia. Setas pretas dentro dos continentes indicam a dire¢do do norte geogréfico nas posicfes atuais
dos continentes. Estrela vermelha indica o centro da pluma magmatica que deu origem as intrusfes magmaéticas
de 1110 Ma (Choudhary et al., 2019). Fonte: Bispo-Santos et al. (2023).

Recentemente, com base em dados paleomagéticos, Antonio et al. (2021) também pro-
puseram a existéncia de um mega continente que teria permanecido unido entre 1200 e 800 Ma,
composto por Oeste da Africa, Amazonia, Baltica e Congo-S&o Francisco, o qual eles denomi-
naram WABAMGO (West Africa-Baltica-Amazonia-Congo; Figura 1.4). Tal como
Choudhary et al. (2019) e Bispo-Santos et al. (2023) que sugerem a colisdo do Umkondia com
a Laurentia, Antonio et al. (2021) sugerem que 0 mega continente WABANGO, possivelmente
unido ao Kalahari, realizou um movimento de rotacdo horaria, em forma de V, até a sua colisao

com a Laurentia ha 1000900 Ma, formando o Rodinia.
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Siberia

~1.2—-1.0 Ga Grenvillian orogens

Figura 1.4 — Configuragdo paleogeogréafica do bloco WABAMGO (West Africa-Baltica-Amazonia-Congo) pro-
posta por Antonio et al. (2021) para 1100 Ma. O WABAMGO teria rotacionado no sentido horério e se chocado a
Laurentia, formando os orégenos Grenvillianos durante a formacéo do Rodinia. Fonte: Antonio et al. (2021).

Diante dos varios modelos propostos para a formacdo do Columbia, sua ruptura e a
posterior formacdo do Rodinia, nota-se a necessidade de que novos polos de referéncia Paleo a
Mesoproterozoicos sejam determinados para o Craton Amazdnico. Assim, este trabalho tem
como objetivo realizar o estudo paleomagnético e geocronoldgico das soleiras méaficas da Suite
Mesoproterozoica Arinos (por¢do sudoeste do Craton Amazonico), na tentativa de aumentar a
base de dados paleomagnéticos Mesoproterozoicos do Craton Amazonico e melhor entender a

dindmica deste craton na formacao do supercontinente Rodinia.
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2. CONTEXTUALIZACAO GEOLOGICA

2.1. PROVINCIAS TECTONICAS DO CRATON AMAZONICO

O Craton Amazbnico é um dos maiores do mundo, abrangendo uma area de ~
4.400.000 km?, sendo que a maior parte dela esta dentro do territorio brasileiro (Tassinari et al.,
2000; Tassinari & Macambira, 1999). Com base em dados geocronoldgicos e correlacGes
geoldgicas, estes autores subdividiram o Craton Amazonico em seis provincias geocronologi-
cas, sendo elas: Provincia Amazonia Central (AC; > 2600 Ma), Provincia Maroni-Itacaiunas
(MI; 2450-1950 Ma), Provincia Ventuari-Tapajos (VT; 2010-1800 Ma), Rio Negro-Juruena
(RNJ; 1820-1600 Ma), Rodoniano-San Ignacio (RS; 1590-1300 Ma) e Sunsas-Aguapei (AS;
1200-950 Ma) (Figura 2.1b). Embora outras subdivisfes tenham sido propostas (e.g., Santos et
al., 2000), este trabalho adotara a subdiviséo inicialmente proposta por Tassinari & Macambira
(1999), ja& que ela tem sido seguida por outros autores (e.g., Cordani et al., 2009; Cordani &
Teixeira, 2007; Teixeira et al., 2010, entre outros).

A Provincia Amazonia Central (AC), formada pelo terreno de Xingu-Iricoume, cor-
responde a provincia mais antiga do Craton Amazénico. Segundo Teixeira et al. (1989), o bloco
passou pelo processo de cratonizagédo durante o Proterozoico, com idades K—Ar de resfriamento
entre 3300-1750 Ma. Uma caracteristica tectdnica regional marcante desta provincia € a pre-
senca de metamorfismo de alto grau, com granitos e greenstone belts de 2600-3200 Ma (Cor-
dani & Teixeira, 2007). A provincia AC também foi caracterizada por episodios de reativacdo
crustal durante o Paleoproterozoico, que originou 0s complexos anorogénicos (i.e., soleiras e
diques méficos da Suite Avanavero e intrusdes graniticas alcalinas) (Cordani & Teixeira, 2007).

A Provincia Maroni-Itacaitnas (M) se estende por 1500 km no Escudo das Guianas e
Montanhas Bakhuis (Cordani & Teixeira, 2007; Reis et al., 2013; Tassinari & Macambira,
2004), contornando a parte norte-nordeste da provincia AC. E majoritariamente formada por
rochas metavulcanicas e metassedimentares deformadas em facies de xisto-verde a anfibolito
de idade de 2260-2200 Ma (Reis et al., 2013; Tassinari et al., 2000).

A Provincia Ventuari-Tapajos (VT) é majoritariamente formada por rochas graniticas
e félsicas, de assinatura isotopica endq positiva, associada a eventos de subduccdo de litosfera
oceanica. Nao ha presenca de metamorfismo de alto grau, como nas provincias citadas acima.
Hé evidéncias geoldgicas e isotdpicas de que a provincia VT foi formada pela amalgamacéo de
terrenos em arcos magmaticos, apresentando um trend na direcdo NW-SE, cessando o processo

acrescionario por volta de 1810 Ma (Cordani & Teixeira, 2007).
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Os principais litotipos da provincia VT s8o complexos graniticos-gnaissicos célcio-
alcalinos, com algumas associagdes vulcanicas maficas, formadas no contexto de extensdo da
crosta. A geracdo de aulacdgenos e bacias vulcano-sedimentares intracratnicas anorogénicas
estdo associados ao ultimo estagio de cratonizacdo (Cordani & Teixeira, 2007).

A Provincia Rio Negro-Juruena (RNJ) é predominantemente constituida por rochas
graniticas e granodioriticas, com trend estrutural na diregdo NW-SE, seguida por um overprint
estrutural de direcdo NE-SW (Teixeira et al., 1989). Dados geocronoldgicos e isotdpicos indi-
cam que esta provincia se formou logo apos a cratonizacdo da provincia VT. As assinaturas
isotopicas eyq () Variam de +4 a -2, indicando a contribuicdo de magma juvenil, além da reci-
clagem de crosta durante sua evolucdo (Cordani & Teixeira, 2007). O processo de formacéo de
RNJ ocorreu de forma similar a sua vizinha Ventuari-Tapajos, onde suas fronteiras sdo limita-
das pela cobertura sedimentar do Supergrupo Roraima e pelas falhas de cavalgamento WNW-
ESE (Cordani & Teixeira, 2007).

Grande parte da cobertura vulcano-sedimentar presente na provincia RNJ, com idades
entre 1450 e 1400 Ma, provém de bacias tipo rifte abortado (aulacégenos) de ambiente intra-
cratbnico anorogénico, possivelmente sendo reflexo dos processos de coliséo continental das
provincias mais jovens. A assinatura isotépica da cobertura é positiva, com modelos de idade
Sm-Nd coerentes com a idade de cristalizacdo (Cordani & Teixeira, 2007; Santos et al., 2000Db).
Também sdo encontradas rochas vulcanicas e plutdnicas acidas a intermediarias, com idades
entre 1650 e 1600 Ma, associadas a arcos magmaticos de origem mantélica (Teixeira et al.,
1989).

Uma das caracteristicas mais marcantes da Provincia Rondoniano-San Ignacio (RS)
foi a formacé&o do ordégeno colisional San Ignécio (1320 Ma), que culminou nos escudos Meso-
proterozoicos do Centro-Norte brasileiro e na provincia de Santa Cruz na Bolivia (Cordani &
Teixeira, 2007; Santos et al., 2000). Diferente das provincias citadas acima, a provincia RS foi
formada com a colisdo continente-continente do proto-Craton Amazdnico com um microconti-
nente de grande espessura crustal (Cordani & Teixeira, 2007).

O embasamento da provincia RS é predominantemente migmatitico, granitico e gra-
nodioritico, com a presenca de algumas fécies anfibolitas de 1450-1250 Ma (Teixeira et al.,
1989). Séo encontrados cinturdes metamorficos de diferentes graus, associados as grandes zo-

nas de cisalhamento e plitons com ey 4 < 0, dos quais corroboram com a hipotese de colisdao

continental (Cordani & Teixeira, 2007).



24

As analises geologicas da Provincia Sunsas-Aguapei (SA) apontam que o terreno se
tratava de uma margem passiva, que passou por metamorfismo de baixo a médio grau durante
a coliséo continental. Associado ao evento colisional, sdo encontrados corpos graniticos sin- e
pos-tectonicos (Cordani & Teixeira, 2007; Litherland, 1986).

Durante a orogenia Sunsas, intrudiram diversos corpos alcali-graniticos e rochas vul-
canicas méficas nas areas ja cratonizadas das provincias Rio Negro-Juruena e Rondoniano-San
Ignacio (Bettencourt et al., 1999; Cordani & Teixeira, 2007; Teixeira et al., 1989).
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Figura 2.1 — (a) Mapa geoldgico com pontos de amostragem paleomagnética. Pontos em azul correspondem aos sitios da Suite Intrusiva Arinos, em laranja os sitios da Formacéo
Dardanelos, em verde o hornfels e em vinho é o sitio descartado (litologia desconhecida). As coordenadas geograficas dos sitios podem ser consultadas na Tabela 5.2. Fonte:
modificado de Rocha (2019). (b) Provincias geocronoldgicas do Craton Amazénico (limites propostos por Teixeira et al. (2019)). AC: Amazdnia Central; AN: cinturdo andino; BA:
bloco Amapé; BJ: dominio Bacaja; CF: cobertura Fanerozoica (branco); CP: cobertura Pré-Cambriana (amarelo); Cl: Complexo Imataca; MI: Maroni-Itacaitnas; RA: Craton Rio
Apa; RNJ: Rio Negro-Juruena; RS: Rondoniano-San Ignacio; SA: Sunsas-Aguapei; T: provincia tectdnica Tocantins; VT: Ventuari-Tapajés. Fonte: modificado de Cordani &
Teixeira (2007), Tassinari e Macambira (1999) e Teixeira et al. (2019).
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2.2. LOCAL DE ESTUDO

A érea estudada esta localizada a noroeste do Estado do Mato Grosso, no distrito de
Japuira, proxima as cidades de Aripuand, Tatui, Juruena, Juina e Paranorte (Figura 2.2). Faz
parte da cobertura sedimentar do Dominio Roosevelt-Aripuand (1790-1740 Ma) da provincia
tectbnica Rio Negro-Juruena do Craton Amazonico (Tassinari & Macambira, 1999; Tassinari
& Macambira, 2004; Cordani & Teixeira, 2007).

Devido a ocorréncia de depdsitos de manganés, ferro e ouro, a Companhia de Pesquisa
e Recursos Minerais do Servigco Geoldgico do Brasil (CPRM) desenvolveu dois trabalhos de
mapeamento geoldgico na regido. A Folha Aripuand (SC.21-Y—A) (Albuquerque & Oliveira,
2007) cobre o oeste da Suite Arinos, correspondendo a Serra Morena. Ja a Folha Tapaiuna
(SC.21-Y-B) (Souza & Abreu-Filho, 2007) mapeia a Serra dos Caiabis, na porcdo leste (Figura
2.2). As unidades geoldgicas que compdem a area de estudo (Figura 2.1 e Figura 2.3) sdo des-

critas, de modo resumido, nos topicos abaixo.
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Figura 2.2 — Localizacdo da area de estudo, no Estado de Mato Grosso, e articulagdo de folhas de mapeamento
geoldgico. Fonte: modificado de Rocha (2019).
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2.3. UNIDADES LITOESTRATIGRAFICAS DA REGIAO ESTUDADA
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Figura 2.3 — Coluna de unidades litoestratigraficas da regido de estudo, descritas na Folha Aripuand e Folha Ta-
paiuna. Fonte: modificado de Albuquerque & Oliveira (2007), Rocha (2019) e Souza & Abreu-Filho (2007).
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2.3.1. EMBASAMENTO

2.3.1.1. PP4yv — SUITE VITORIA (1785 = 6 Ma)

Segundo Albuquerque & Oliveira (2007), sdo batolitos e stocks alongados de tonalitos,
granodioritos e quartzo monzodioritos. Estdo confinados em zonas de cisalhamento transcor-
rente dactil-raptil de direcbes NW-SE e E-W. A assinatura isotdpica de Nd é negativa

(enva(ry = —2,56), indicando magma de origem crustal.

2.3.1.2. PP4ysp — GRANITO SA0 PEDRO (1784 = 17 Ma)

Batolitos e stocks sigmoidais, confinados em zonas de cisalhamento ddcteis WNW-—
ESSE a NW-SE. Compreende granodioritos, quartzo dioritos e anfibdlio-quartzo-monzodiori-
tos deformados e metamorfizados em facies xisto-verde. Assinatura isotopica de Nd entre —1,11
e +0,65 (Albuquergue & Oliveira, 2007; Filho et al., 2001).

2.3.1.3. PP4rv — GRUPO ROOSEVELT (1740 + 8 Ma; 1762 + 6 Ma)

Integra as unidades metavulcanicas e metassedimentares, formadas em ambiente su-
baéreo e aquoso. A unidade metavulcanica agrupa os riolitos macicos e dacitos porfiriticos.
Também sdo encontradas rochas piroclésticas, como tufos, brechas vulcanicas e ignimbritos. A
unidade metassedimentar é constituida de cherts ferruginosos hidrotermalizados, BIFs (do in-
glés banded iron formation, isto é, formacdes ferriferas bandadas), quartzitos ferruginosos,
meta-arenito, meta-argilito, metasiltito e quartzo-muscovita-xisto. H4 uma zona de cisalha-
mento transcorrente sinistral EW/70°S que atravessa esta unidade (Albuquerque & Oliveira,
2007; Neder et al., 2000, 2001; Santos et al., 2000b).

2.3.14. PP4ync2 — SUITE NOVA CANAA 2 (1743 + 4 Ma)

Constituida de batolitos e stocks elipticos e alongados de biotita-monzogranitos, sie-
nogranitos, alcaligranitos, hornblenda-biotita-granito, quartzo-monzonitos, micromonzograni-
tos finos e grandfiros. Esta confinada numa zona de cisalhamento transcorrente NW em regime
raptil-ductil (Albuquerque & Oliveira, 2007; Frasca & Borges, 2005).

2.3.15. PP4yzt — GRANITO ZE DO TORNO (1755 + 5 Ma)

S&o extensas faixas de batolitos elipsoidais alongados na direcdo NW-SE, compostas

por monzosienitos a sienitos, por vezes com textura rapakivi e enclaves de biotita-quartzo-
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diorito. O contato com o Grupo Roosevelt e com as Alcalinas Canamé acontece por meio de
uma zona de cisalhamento transcorrente sinistral, de regime ruptil-ductil, com dire¢es EW a
N20°W, onde séo encontrados milonitos e protomilonitos (Albuquerque & Oliveira, 2007; Ne-
der et al., 2000, 2001).

2.3.1.6. PP4ymi — GRANITO MORRO DO INDIO (sem idade)

Aparecem como faixas alongadas WNW-ESE de sienogranitos e monzogranitos cal-
cio-alcalinos ricos em potassio. A Suite Arinos corta esta unidade na porcdo sul da Folha Ta-

paiuna (Frasca & Lopes, 2007).

2.3.2. INTRUSOES VULCANICAS E PLUTONICAS

2.3.2.1. PP4ésc — INTRUSIVAS BASICAS SERRA DO CAFUNDO (SEM IDADE)

Corresponde ao conjunto de diques de gabro-norito, diabasio e diorito que intrudem as
unidades do Granito Zé do Torno, Grupo Roosevelt e Suite Nova Canad. Presenca de falhas
transcorrentes NE-SW e NW-SE (Albuquerque & Oliveira, 2007; Frasca & Lopes, 2007).

2.3.2.2. MP Iyar — GRANITO ARIPUANA (1537 + 7 Ma; 1546 £ 5 Ma)

E constituida pelo batélito oval sienogranitico is6tropo e macico, que esté intrudido na
unidade metavulcéanica do Grupo Roosevelt. O batélito possui 13 km de didmetro. Em seu en-
torno sdo encontrados diques de sienogranito de textura fina (Albuquerque & Oliveira, 2007;
Rizzotto et al., 2002).

2.3.2.3. MP1yrv — GRANITO RI10 VERMELHO (1567 £ 12 Ma)

Agrupam batolitos sienograniticos circulares e isotropos de 10 km de diametro, que
intrudem o Grupo Roosevelt, Granito Morro do indio e Granito Fontanillas. S& comumente
encontrados xenolitos de rochas vulcanicas. Assim como no Granito Aripuand, também sdo
encontrados diques de sienitos e monzogranitos finos (Albuquerque & Oliveira, 2007; Frasca
& Borges, 2005).
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2.3.3. GRUPO CAIABIS

2.3.3.1. MP2d — FORMACAO DARDANELOS (< 1300 — 1250 Ma)

Engloba as rochas sedimentares do periodo Ectasiano, formadas num contexto de
pulso tafrogénico. Datagdes U-Pb e Pb—Pb de cristais de zircéo detriticos, forneceram a idade
méaxima de deposicdo sedimentar de 1300-1250 Ma (Leite & Saes, 2003; Rodrigues, 2018;
Saes et al., 2002).

Souza & Abreu-Filho (2007) dividiram-na em 8 unidades geoldgicas, sendo da base

ao topo:

» MP2d1 e MP2d2:

Constituidas de camadas de ortoconglomerados polimiticos, com arenitos, pelitos,
quarzitos e rochas vulcanicas subordinadas. Presenca de estratificacdo cruzada acanalada da
base ao topo e plano-paralela na base. O topo desta unidade contém camadas de arenitos roseos,
de textura fina a média, com estratificacdo cruzada acanalada. Sdo encontradas trés soleiras
maéficas pertencentes a Suite Arinos nesta porcao mais basal da Formacdo Dardanelos (Frasca
& Lopes, 2007). Os autores interpretaram esta unidade como depdsitos de face litoranea (sho-
reface), num ciclo transgressivo-regressivo de rapido afogamento da bacia.

<> MP2d3:

Engloba pacotes de 150 metros de arenito médios a muito grossos, por vezes conglo-
meraticos. E delimitado por uma escarpa na borda oeste da Chapada Caiabis. No topo, sdo
encontrados arenitos médios esbranquicados. Unidade interpretada pelos autores como deposi-

cdo de origem fluvial.

<> MP2d4:
Camada de arenito fino a médio. Presenca de laterizacdo, gerando o enriquecimento

de ferro e manganés na unidade.

X3 MP2d5:
Configuram arenitos conglomeraticos e paraconglomeraticos, arenitos finos a grossos,
arenitos marrom-avermelhados finos a médios e arenitos esbranquicados com textura grossa e

muito grossa. Podem chegar a ter mais de 50 metros de espessura.

<> MP2d6:
Com espessura estimada de 50 metros, sdo encontrados arenitos muito finos a finos,

siltitos e argilitos marrom-avermelhados (
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Figura 2.4). Presenca de lentes de arenito e siltito de 5-15 cm de espessura. Sotopostos
a eles, sdo observados arenitos e arenitos conglomeraticos. Os autores interpretam a unidade

como sendo tipica de um ambiente flivio-deltaico distal.
<> MP2d7:
Configuram as camadas lenticulares de arenitos, de coloragéo rosa e avermelhada, de
granulacdo fina a média. Presenca de estratificacdo cruzada, festonada e planoparalela.
<> MP2d8:
Unidade constituida por arenitos réseos com estratificacdo cruzada acanalada. Carac-

teristica de ambiente edlico, com medidas de paleocorrente a WSW (Frasca & Lopes, 2007).

Figura 2.4 — Arenito réseo, localizado na Chapaa dos Caiabis. Furos provenientes da amostragem
paleomagnética. Fonte: autoria propria.

2.3.3.2. MP2fa — SUITE ARINOS (1416 + 14 Ma patamar inferior; 1225 + 20 Ma patamar

superior)

A Suite Arinos integra os diques e soleiras maficas que intercalam a base do pacote
sedimentar da Formag&o Dardanelos. Em alguns pontos, as soleiras chegam a até 50 metros de
espessura (Albuquerque & Oliveira, 2007; Souza & Abreu-Filho, 2007).

Devido ao seu carater hipabissal, Rocha (2019) classificou as rochas desta suite intru-
siva como olivina-diabasio. Nao foi observado nenhum tipo de deformacdo, considerando os

estudos petrograficos desenvolvidos pela autora.
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Em amostras de mao, sdo observadas amigdalas preenchidas por epidoto e carbonato
(Figura 2.5a), indicando atividade hidrotermal (Frasca & Lopes, 2007). S&o rochas de cor cinza-
escura, pretas e esverdeadas, com textura fina a grossa, dependendo da localidade (Figura 2.5b).

Os principais minerais constituintes desta rocha séo plagioclasio (bytownita), clinopi-
roxénio (augita) e olivina. Também foram identificados alguns minerais opacos (titanita e mag-
netita) e minerais de alteracdo (albita, clorita, sericita, iddingsita e bowlingita) (Mariano et al.,
2018; Rocha, 2019).

A analise geoquimica destas rochas indica que foram formadas em magma toleiitico
pouco diferenciado, similar aos IAB (basaltos de arcos de ilha, do inglés island arc basalts)
com indicativos de contaminagéo crustal (Albuquerque & Oliveira, 2007; Souza & Abreu-
Filho, 2007).

Séo datadas de 1416 + 14 Ma para o patamar inferior e de 1225 + 20 Ma para o patamar
superior da soleira. Estas idades foram adquiridas pelo método K—Ar em rocha total (Silva et
al., 1980; Tassinari et al., 1978; Tassinari & Teixeira, 1978). Vale ressaltar que a idade de 1416
Ma é incoerente com a evolugdo do Grupo Caiabis, uma vez que a Suite Arinos é encaixante

das unidades da base da Formacao Dardanelos.

Figura 2.5 — (a) Diab&sio com inclusdes, resultantes de atividade hidrotermal. (b) Diabésio de textura afanitica.
Nota-se a cor cinza-escuro. Fonte: autoria propria.
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3. FUNDAMENTACAO TEORICA

3.1. GEOCRONOLOGIA

A partir do século 19, diversas teorias foram propostas para determinar a idade abso-
luta da Terra. Os fisicos da época tentaram estimar a idade do planeta e do Sol com base na
perda de calor, pelo distanciamento da Terra-Lua e pela salinidade dos mares. Eles chegaram a
obter idades méaximas que variavam de 19 a 100 milhdes de anos (Lowrie, 2007).

Com a descoberta da radioatividade natural, ocorrida em 1896 por Henry Becquerel,
advieram estudos sobre o decaimento radioativo, principalmente durante a Il Guerra Mundial.
Com isso, os métodos de datacdo geocronoldgica se tornaram cada vez mais precisos, princi-
palmente porque boa parte das rochas € portadora de is6topos radioativos de longa meia-vida
(Fowler, 2005; Lowrie, 2007).

Alguns dos pares de isdtopos pais-filhos mais utilizados em estudos de geocronolo-
gia, sdo: “°K/*°Ar (meia-vida de ~1250 Ma), ’Rb/®’Sr (meia-vida de 48800 Ma), *4’Sm/**3Nd
(meia-vida de 106000 Ma), 2*2Th/?%®Pb (meia-vida de 1401 Ma), 23°U/?°’Pb (meia-vida de 704
Ma) e 238U/2%Pp (meia-vida de 4468 Ma) (Lowrie, 2007).

3.1.1. DECAIMENTO RADIOATIVO

Os nucleos dos atomos séo constituidos por prétons e néutrons (o conjunto é chamado
de nucleons), e sdo envoltos pela eletrosfera, que é constituida pelos elétrons. Desde a desco-
berta da radioatividade, sabe-se que o decaimento radioativo € um evento aleatorio de is6topos
com nucleos instaveis, geralmente com grande nimero de néutrons. Essa desintegracéo, por-
tanto, pode ser expressa como uma funcdo de probabilidade (Equacéo [3.1]):

6P =—-APét [3.1]

Desta forma, 6P é a probabilidade de que qualquer um dos P atomos de um mesmo
isétopo ira decair em um intervalo de tempo &t, sendo que a probabilidade de desintegracéo do
nucleo deste isdtopo € chamada de constante de decaimento (7).

Tomando o limite para 6t — 0, a Equacdo [3.1] pode ser expressa na forma diferencial

da seguinte maneira:

dP

— =P [3.2]
dt
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A solucdo geral para a Equacdo [3.2] é uma funcdo exponencial como a da equagao
abaixo:
P =P, [3.3]
em que P, é o numero inicial de atomos radioativos.

Quando o numero de isétopos radioativos cai pela metade do ndmero inicial, isto é,
P ~ ~ -
quando P = 7" entdo a Equacéo [3.3] pode ser reescrita:

% = Pye /2 [3.4]

O termo T, € chamado de tempo de meia-vida, e € o tempo estimado para que metade
dos isétopos radioativos decaia, considerando um sistema fechado.
Sabe-se que em sistemas fechados, depois de certo instante ¢, o istopo radioativo pai
(P,) decai para um isétopo estavel filho (D). Apos t, restam P = P, — D is6topos radioativos.
Entdo da Equacédo [3.3], temos que:
P=Py—D = Pye ™ [3.5]
Rearranjando a Equacéo [3.5] e combinando os termos em comum, chega-se a expres-
sdo abaixo:
D =Py(1—e*) [3.6]
Como ndo é possivel medir o valor inicial de isétopos-pai (P,), para determinar o nd-
mero de isotopos-filho (D) apds um instante t, € utilizada a Equac&o [3.3] para substituir o valor

de P, na Equacéo [3.6]:
— =M _1 [37]

Tomando o logaritmo neperiano em ambos os lados da Equacéo [3.7] e isolando t,
temos a janela temporal de decaimento radioativo, que diz respeito a quantos isotopos radioa-

tivos restariam apds um tempo t:

1 D
t= Zloge (1 + F) [3.8]

Atraves da Equacgdo [3.8], é possivel tracar uma isocrona, conhecendo a proporgao

entre isétopos-filho (D) e isétopos-pai (P).

3.1.2. PRINCIPIOS DO METODO K-AR

Foi somente em 1948, 52 anos depois da descoberta da radioatividade natural, que

Aldrich e Nier propuseram a datacéo pelo decaimento espontaneo do is6topo “°K presente nos
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minerais potassicos (Aldrich & Nier, 1948; Montigny, 1989). Por se tratar de uma metodologia
barata e com diversas aplicacBes geologicas, &€ amplamente utilizada nos estudos de rochas ig-
neas (Montigny, 1989; Oliveira et al., 2022).

O isétopo de potassio-40 possui 4 cadeias de decaimento espontaneo (Figura 3.1a).
Cerca de 89,28% do “°K acaba decaindo para “°Ca, que é um is6topo estavel e muito comum
na natureza. Durante o decaimento “°K/*°Ar, podem ocorrer trés reagdes (Figura 3.1a). A mais
frequente, com 10,56% de probabilidade de ocorréncia, ocasiona a liberagdo de raios y e de
1,46 MeV de energia devido a passagem do estado excitado para o estado fundamental de ar-
gbnio-40. Em outros episodios, menos frequentes, ha passagem de “°K direto para “°Ar no es-
tado estacionario, sendo que em 0,16% dos casos ha necessidade de captagdo de raios y para
acontecer, e em apenas 0,001% deles ha liberagio de particulas B* (Montigny, 1989).

Sendo assim, a Equacéo [3.8] que determina o tempo de decaimento exato do isétopo

de potéssio-40, sera:

_1 ar+5ca Var Ae+ap
t = Zloge (1 + : ) " +/1B log, (1 + = T T ) [3.9]

em que 1 = Ae + AB € a constante de decaimento total de “°K, Ae se refere ao decaimento

40K/*Ar e A ao decaimento “°K/*°Ca.

Entretanto, a origem do “°Ca presente na rocha pode ser diversa, e por isso a datacio
pelo método K—Ar fica restrita ao decaimento de 4°K radiogénico para o is6topo estavel de “°Ar,
jaque o argbnio é um elemento pouco reativo (Montigny, 1989). Sendo assim, para determinar
a idade da rocha através do decaimento “°K/*°Ar, é necessario considerar a abundancia de is6-
topos de potassio na natureza. Considerando que *°K=93,2581%, %°K=0,0117% e
41K=6,7302%, entdo a partir do teor de potéassio presente na rocha (K[%]), conseguimos achar

a proporcéo de “°K que decaiu (is6topos-pai, P):

0,0117
50 - K[%] = %K [ppb] = 1170 - K[%)] [3.10]

P = K[%] =

Como visto mais acima, apenas 10,72% de “°K decai para “°Ar (representado como

“OAr*), entdo “°Ca pode ser eliminado se considerarmos a seguinte relagio:

D ..... — 311
[ppb] = 10,72% 0,1072 [3:11]

Em que D[ppb] consiste na proporcéo de isotopos-filho em partes por bilh&o.
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Por fim, para determinar uma idade K—Ar sem considerar o decaimento de *°K/*Ca,
precisamos manipular as Equaces [3.4] e [3.8], substituindo a Equacgéo [3.10] no lugar de P e
a Equacéo [3.11] no lugar de D. Primeiro, tomamos o logaritmo neperiano em ambos os lados
da igualdade da Equacéo [3.4], para assim obteremos o valor da constante de decaimento A:

1 AT log, 2
lOge (E) = ]oge (e 1/2) =1 = e

1y [3.12]

Substituindo o valor de P, D e de A na Equacdo [3.8], podemos determinar a idade t

e de K da rocha (obtido por analises geoguimicas):

[ (o)

T1, 1 1+-—+r—7—+
1,108 | 1 1170 K (%] [3.13]
t =
log,2
" AT ) 40K % Ar acumulado Jand;::ap““nl.da-ﬂ?ﬂ
4o reomio
(estad? excit? (89,28%) 100
E =132 MeV

(10,56%)
E = 1,46 MeV

Fase zolida
(arzénio total)

Faze liguida
(s2m acumulacio
dz argdnio)

(estado estacionario)

4-0Ar

(estado estacionario)

0 Tempo

(@) (b)

Figura 3.1 — (a) Esquema das quatro cadeias de decaimento do isétopo de potéssio-40. Na figura, estéo descritas
aenergia e as particulas liberadas em cada processo. Em parénteses, a frequéncia de ocorréncia de cada processo
na natureza. (b) Diagrama da janela de acumulagdo de argbnio em uma rocha ignea. Fonte: modificado de
Dalrymple & Lanphere, (1970) e Montigny (1989).

A acumulacgéo de argbnio na rede cristalina s6 acontece dentro de uma janela temporal,
como indicado no diagrama da Figura 3.1b. No caso das rochas igneas, a alta temperatura des-
favorece a retencdo de *°Ar na rede cristalina, ocorrendo a difusdo deste elemento e seu eventual
escape (abertura do sistema). Abaixo da temperatura de fechamento, todo o argbnio proveniente
do decaimento de “°K fica confinado na rede cristalina dos minerais feldspaticos (fechamento
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do sistema). Como se trata de um gas-nobre hé& pouca interacdo com outros elementos quimicos
presentes nos minerais (baixa reatividade).

A temperatura de fechamento pode variar de 132° a 530°C, a depender do mineral
(Montigny, 1989). A andlise petrografica da rocha estudada é fundamental para averiguar a
possibilidade de escape de argdnio por metamorfismo. Caso aconteca, o relégio acumulativo é

reiniciado.

3.1.3. METODO K-AR “SEM SPIKE”

A proporgdo isotdpica de elementos numa amostra pode ser determinada através de
um espectrometro de massas. Para o caso de is6topos gasosos, como o argénio, é necessario um
espectrometro de massa de fonte gasosa.

Nas medidas de “°Ar/*°Ar, ocorrem interferéncias de cloro no espectro. Para contornar
esta situacdo, sdo introduzidos spikes de *®Ar no espectrometro de massa (Oliveira et al., 2022).
Por outro lado, esta técnica causa ruidos no sinal, quando aplicado o método de *°K/*“°Ar tradi-
cional. Como forma de contornar esta situacao, Cassignol et al. (1978) e Cassignol & Guillot
(1982) desenvolveram a técnica de K—Ar “sem spike”, que consiste na comparagao do sinal de
“OAr atmosférico com o “°Ar* da amostra.

Segundo Oliveira et al. (2022), esta técnica € bastante efetiva em amostras com baixo
contetido de *°Ar*, principalmente em basaltos do Quaternario e em rochas de textura afirica
(i.e., doleritos, gabros).

Para realizacdo desta metodologia, Montigny (1989) considera as seguintes conjectu-
ras:

I. A concentragio de “°Ar atmosférico deve ser muito bem determinada, para que
seja subtraida da proporcdo de “°Ar* oriunda do decaimento.
ii. Ae ¢ AP sdo constantes bem definidas.
iii. A composicao isotopica de potassio na amostra € uniforme.
iv. Todo o “°Ar medido pelo espectrometro de massas é atmosférico ou produto
do decaimento radioativo.

V. N&o ha presenca de “°Ar* herdados de rochas hospedeiras.

Deste modo, para se obter uma idade a partir da Equacéo [3.13], € necessario conhecer
a parcela de “°Ar* que ¢ oriunda do decaimento de “°K. Sabendo-se que a abundéncia relativa

dos is6topos de argdnio atmosférico é **Aram = 0,337%, 3Aram = 0,063% e *°Aram = 99,56%,
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entdo a relagdo *°Aram[%]/*Aram[%] € utilizada para descontar o valor de *°Aram nas medidas
do espectrometro de fonte gasosa. Logo, define-se a proporcéo de argénio-40 produto do de-

caimento na amostra a partir da relagédo abaixo:

99,56%)

0,337% [3.14]

47+ [ppb] = Arlppb] — *Ar(ppb] -

Portanto, como 0s espectrdmetros de massa calculam a proporgdo total de “°Ar, a
Equagao acima permite separar qual é a parcela oriunda do decaimento de “°K, e ¢ a partir deste

valor que calculamos a idade pela Equagéo [3.13].

3.2. PALEOMAGNETISMO E MAGNETISMO DE ROCHAS

Hé& pelo menos seis décadas, os estudos paleomagnéticos vém permitindo compreender
a configuracdo dos supercontinentes no passado geoldgico (Butler, 1992; Lanza & Meloni,
2006). A construcdo de uma base de dados experimentais, com uma teoria bem-estruturada,
permite tratar as reconstrucfes paleogeogréaficas de forma quantitativa. Entretanto, para que
seja realizada a reconstrucao paleogeografica, é necessario considerar trés premissas basicas do
paleomagnetismo. S&o elas:

i.  Efetuando uma média temporal de polos geomagnéticos virtuais, de forma a cobrir a
variacao secular do campo por alguns milhares de anos, é possivel aproximar o campo
geomagnético do modelo de dipolo geocéntrico e axial (DGA), em que o eixo do di-
polo magnético coincide com o eixo de rotacéo da Terra.

ii. A magnetizacdo remanente na rocha deve permanecer estavel por bilhdes de anos.

iii. O vetor magnetizacdo gravado na rocha é paralelo ao campo vigente no instante que

foi adquirido.

A sequir, serdo abordados conceitos basicos do paleomagnetismo para fomentar cada

uma das premissas citadas acima.

3.2.1. PROPRIEDADES MAGNETICAS DOS SOLIDOS

Os materiais sélidos conhecidos atualmente podem apresentar até trés propriedades

magnéticas distintas, sendo elas o diamagnetismo, o paramagnetismo e o ferromagnetismo.



39

Cada uma é originada por caracteristicas intrinsecas do material, como composi¢do quimica e

estrutura molecular, que estdo diretamente ligadas ao comportamento dos elétrons.

3.2.1.1. DIAMAGNETISMO

Este efeito é ocasionado pelo movimento orbital dos elétrons. Ocorre em todos 0os ma-
teriais, mas costuma ser mais evidente nagqueles que possuem todos os orbitais preenchidos.

Dois elétrons de carga e, massa m, em Orbita circular a uma distancia r, ao redor do
nlcleo, com velocidade angular w,, mas com momentos magnéticos m antiparalelos (como

mostrado nas situacoes (a) e (b) da figura abaixo) possuem momento orbital total nulo na au-

séncia de um campo H atuante.

(d)

—m + Am

My =2-Am- (+2)

@ = @; - @) 0z = (@0 + 4a)

Figura 3.2 — Efeito diamagnético provocado pelo movimento orbital de dois elétrons. Nas situacdes (a) e (b) o
campo magnético aplicado H e o momento magnético orbital total mwt s&o nulos. Nas situacdes (c) e (d) ha um
campo magnético na dire¢o oposta ao momento magnético total. A frequéncia de Larmor é Aw. Fonte: modificado
de Lanza & Meloni (2006).

Na presencga de um campo magnético H (Figura 3.2c, d), os elétrons estardo sujeitos a

forca de Lorentz F, = e¥ X H, que pode agir contra ou em adicdo a forca eletrostatica F,. O
movimento orbital dos elétrons sofre influéncia da precessdo de Larmor, que gira na frequéncia

Aw:

eH
2m,

Aw = [3.15]
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A soma do momento magnético orbital (m;,;, Figura 3.2) é ndo-nula, com magnitude
170cll = 2 Am na mesma diregdo, mas sentido oposto ao campo H.Do ponto de vista macros-
cdpico, a magnetizacao M entra no lugar do momento magnético orbital, e a relacdo entre o
campo e a magnetizacdo depende da susceptibilidade magnética y, como na equagdo abaixo:

M = yH [3.16]

Portanto, pela Equacdo [3.16], sabe-se que o efeito diamagnético aparece macroscopi-

camente com susceptibilidades negativas, da ordem de —1076 (SI), o que o torna quase imper-

ceptivel na maioria dos materiais (Lanza & Meloni, 2006; Lowrie, 2007).

3.2.1.2. PARAMAGNETISMO

O efeito paramagnético aparece em substancias em que nem todos os orbitais estdo

preenchidos, mas onde a energia térmica € maior do que a energia magnética.

Em estado de repouso, sem a presenca de um campo H, a maior parte dos momentos
magnéticos devido aos spins dos elétrons (1) tende a se orientar de forma aleatéria dentro do
material, de tal modo que a magnetizagéo total seja nula (1\7i = 6). Na presenca de H, os mo-
mentos magnéticos sofrem um torque para se alinharem na mesma dire¢do do campo aplicado.
Entdo, a magnetizacdo induzida 1\7fi se torna:

M;=N-m-L(a) [3.17]

Da equacdo acima, N é o numero de momentos magnéticos com direcdo e intensidade

m. Ja L(a) é conhecida como “funcdo de Langevin”, onde:

1
L(a) = coth(a) — o [3.18]
E a € arazdo entre energia magnetica (E,,) e energia térmica (E):
g =Tt Eu [3.19]
kgT Er

kg: constante de Boltzmann
T:temperatura

Uo: permeabilidade magnética no vacuo

A Lei de Curie-Weiss é valida acima da Tc e surge a partir das Equagdes [3.17] a [3.19]
para 0 caso extremo em que a energia térmica € muito maior do que a energia magnética. Isto

é, a < 1leL(a) = %/,. Manipulando as equagdes acima, chegamos na relagéo abaixo:
3 ¢
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m'ﬂoﬁ
- - L a . kg(T—-T
Mi=)(H=N-m-§=N-m-¥
N'mz'ﬂo C
= = =
X3k (T =T~ T —To) [3.20]

Minerais paramagnéticos possuem susceptibilidade magnética positiva (y > 0) e da
ordem de 10° a 10*. A temperatura de Curie (Tc, na Equac&o [3.20]) é proxima do zero absoluto

(T; ~ 0 K) para a maioria das substancias paramagnéticas (Butler, 1992; Lanza & Meloni,
2006; Lowrie, 2007). Sendo assim, a equacao acima pode ser simplificada para y = C/T, que

é conhecida como “Lei de Curie do paramagnetismo”.

3.2.1.3. FERROMAGNETISMO

O efeito ferromagnético esta presente em boa parte dos elementos de transi¢do da ta-
bela periddica. O ferromagnetismo (lato sensu) surge a partir dos spins dos elétrons da ultima
camada eletrdnica, assim como no paramagnetismo, porém os elétrons nos orbitais incompletos
ficam tdo proximos que se sobrepdem. Este efeito envolve muita energia, chamada de energia

de troca (E,,):

Eex ==2]¢ S Sj [3.21]
Jo:integral de troca

S; e Sj: operadores de spin

A interacdo de troca é responsavel pela geracdo da magnetizacao espontanea, que é a
principal caracteristica dos materiais ferromagnéticos. Na presenca desta interacdo, assume-se
gue um campo molecular muito intenso alinha 0s momentos magnéticos dentro dos dominios
de Weiss, dando origem a magnetizacao espontanea. Pela Equacédo [3.21], a energia serda mi-
nima quando os spins se alinharem na mesma direg&o.

O ferromagnetismo strictu sensu apresenta momentos de spin paralelos de mesmo sen-
tido, que dao origem a uma magnetizacdo espontanea muito forte, geradas pela interacdo de
troca de dois cations vizinhos (ex.: Figura 3.3a). Entretanto, na natureza os minerais apresentam
estruturas cristalinas e moleculares que manifestam o ferromagnetismo com geometrias dife-

rentes para 0s momentos de spin. Essas caracteristicas sao divididas em:
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< ANTIFERROMAGNETISMO

Presente em alguns minerais, como na ilmenita (FeTiOs; temperatura de Néel Tn = —
223 °C), ocorre a partir de uma interacdo de troca indireta (ou de supertroca), por meio das
nuvens de elétrons dos ions de oxigénio, que fazem uma ponte para a troca dos elétrons dos
ions de metal. Os dominios de Weiss apresentam momentos magnéticos antiparalelos, que re-
sultam numa magnetizagéo remanente total nula (Figura 3.3b).

< ANTIFERROMAGNETISMO IMPERFEITO OU PARASITICO

E ocasionado pela presenca de impurezas, vacancias e/ou defeitos na estrutura crista-
lina dos cristais, produzindo momentos magnéticos resultantes ndo-nulos. A hematita (aFe203;
Tabela 3.1) é um exemplo de mineral que é antiferromagnético imperfeito: sua magnetizacdo
ndo é nula devido a pequena inclinacdo (~0,2°) dos spins antiparalelos (spin-canted), além dos

momentos de defeito devido as deformidades na estrutura cristalina do mineral (Figura 3.3c).

< FERRIMAGNETISMO

Este fendbmeno estd presente em alguns minerais de dxidos de ferro com estrutura de
espinelio invertido, como na magnetita (FesO4; Tabela 3.1) e na maghemita (yFe.Os; Tabela
3.1), sendo resultado da interacdo de troca antiparalela desigual entre as celas tetraédricas e
octaédricas da estrutura cristalina, que resultam numa magnetizagdo diferente de zero (Figura
3.3d).
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Figura 3.3 — Representacdo dos alinhamentos dos momentos magnéticos para os casos de ferromagnetismo strictu

sensu (a), antiferromagnetismo (b), antiferromagnetismo parasitico ou imperfeito (c) e ferrimagnetismo (d). O
vetor da magnetizacdo espontanea total Ms esté representado abaixo. Fonte: modificado de Lowrie (2007).

Ao atingir a temperatura de Curie (Tc) ou de Néel (Tn; caso de minerais antiferromag-
néticos), a energia de troca se torna nula (E,, = 0) e perde-se o efeito ferromagnético. Acima

de Tc (ou Tn), a substancia passa a ser paramagnética, obedecendo a equacgdo de Curie-Weiss
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(Equacdo [3.20]). Isto quer dizer que quanto maior for a temperatura atingida, maior sera a
distancia interatbmica, inviabilizando a interacdo de troca.

A susceptibilidade de substancias ferromagnéticas é positiva (y > 0) e na ordem de
10*a 107 (SI), se sobrepondo aos efeitos dia- e paramagnéticos (Lanza & Meloni, 2006; Lowrie,
2007).

3.2.2. MINERAIS FERROMAGNETICOS

A andlise de mineralogia magnética € parte fundamental do estudo paleomagnético,
pois sdo através das curvas termomagnéticas, curvas de histerese, diagramas FORC (first order
revearsal curves) e de magnetizagdo remanente isotermal (MRI) que é possivel identificar os
minerais magnéticos e averiguar informacdes sobre a estabilidade da magnetizacdo remanente
gravada nas rochas (Tauxe, 1998; Tauxe et al., 2018).

Os Oxidos de ferro sdo os minerais ferromagnéticos mais abundantes na natureza,
sendo encontrados em rochas, em algumas bactérias e na hemoglobina dos seres vivos (Tauxe
et al., 2018). Em particular, nos estudos paleomagnéticos em rochas terrestres, existem duas

séries de minerais ferromagnéticos: a das titanomagnetitas e a das titanohematitas (Figura 3.4).
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Figura 3.4 — Diagrama ternario de éxidos de ferro e titanio. x corresponde a porcentagem de Ti** na série das
titanomagnetitas (em amarelo) e y a porcentagem de Ti** na série das titanohematitas (em vermelho). z é o grau de
oxidacdo. Em verde, é representada a titanomagnetita com 60% de Ti** (TM60), presente nas pillow lavas. Na
série das titanomagnetitas, 0s minerais nos extremos sdo de magnetita e ulvospinélio, enquanto na série das tita-
nohematitas, os minerais dos extremos sao hematita/maghemita e a ilmenita. A temperatura de Curie/Néel decresce
com o aumento da porcentagem de Ti**. Fonte: modificado de O’Reilly (1984) e Tauxe et al. (2018).
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3.2.2.1. TITANOMAGNETITAS

As titanomagnetitas possuem estrutura de espinélio invertido e sistema cristalino cu-

bico. A formula quimica € Fe3_x)Ti(x)04, €M que X € a porcentagem de Ti* presente, variando

de 0 a 1. Quando x=1, temos a férmula quimica do ulvospinélio (Fe,Ti0,), que € um mineral
antiferromagnético, o qual ndo possui remanéncia a temperatura ambiente. No outro extremo

da série, quando x=0, temos a magnetita (Fe;0,), que € um mineral ferrimagnético.

celas octaédricas, enquanto os cations de Fe** ocupam equitativamente as celas tetraédricas e
octaédricas, dando carater ao espinélio inverso (Dunlop & Ozdemir, 1997). O momento mag-
nético por molécula é de 4,1 mg (magneton de Bohr) a 0 K, com magnetizacao espontanea de
480 kA/m a temperatura ambiente, e uma temperatura de Curie a Tc = 580 °C (Tabela 3.1;
Dunlop & Ozdemir, 1997). Abaixo de —153,15 °C, os ions de Fe?* e de Fe*" se reorganizam no
sitio octaedrico e a simetria da magnetita passa de cubica para monoclinica, resultando numa
mudanca de suas propriedades magnéticas, passando de isolante para semicondutora (Dunlop
& Ozdemir, 1997). A temperatura na qual ocorre este efeito é chamada de Transicdo de Verwey
(Tv). Por volta de = 15°C acima da Ty, ocorre o ponto isotropico da magnetita (Ti), onde a
constante anisotrépica K; € momentaneamente zero, passando de valores positivos para nega-
tivos durante o aquecimento. Estas transi¢Oes afetam drasticamente as propriedades magnéticas
relacionadas a estrutura cristalina da magnetita.

As propriedades magnéticas das titanomagnetitas variam com o aumento da concen-
tracio de titanio. A medida que x cresce, o tamanho da unidade da célula cristalina também
aumenta, porém mg e Tc decrescem linearmente, principalmente se existirem impurezas em sua
rede cristalina (Dunlop & Ozdemir, 1997; Tauxe et al., 2018). Segundo Dunlop & Ozdemir
(1997), a transicdo de Verwey néo é observada nas titanomagnetitas com mais que 10% de Ti*
(x >0,1).

3.2.2.2. TITANOHEMATITAS

As titanohematitas pertencem ao grupo de minerais com sistema cristalino romboé-

drico e estrutura de corindon. Podemos representar esta série de minerais por meio da sua for-

mula quimica Fe(zy*)Fef;_zy)Tiajf)O%‘, em que y é a porcentagem de Ti*" presente, que pode

variar de 0 a 1. Em um dos extremos da série, temos a ilmenita quando y=1 (Fe3 Ti* 027),

gue é um mineral paramagnético a temperatura ambiente, e do outro extremo temos a hematita
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paray=0 (Fe3*037). Entre 0 < y < 0,5, as titanohematitas sdo antiferromagnéticas, com fons
de Ti* e Fe?* distribuidos ao longo do eixo-c (Figura 3.5a). Entre 0,5 < y < 1, as titanohema-
titas adquirem carater ferrimagnético, devido ao ordenamento de Ti** e Fe?* (Dunlop & Ozde-
mir, 1997).

A hematita € um mineral antiferromagnético parasitico (spin-canted) acima da transi-
¢do de Morim Twm = —15°C e abaixo da temperatura de Néel Ty = 675°C (Dunlop & Ozdemir,
1997). A magnetizacdo resultante da hematita é pequena e é produzida devido a um angulo de
deflexdo de = 0,2° entre 0s momentos magnéticos (Dunlop & Ozdemir, 1997). Os espectros de
coercividades da hematita sdo maiores do que da magnetita, normalmente sendo suas coercivi-
dades maiores do que 500 mT em hematitas de dominio simples. Essa alta coercividade da
hematita é oriunda da anisotropia de magnetoestriccdo (tensdes internas no cristal), como sera
abordado mais adiante. Embora a hematita possa ser de origem primaria devido a oxidacao
prolongada a altas temperaturas de titanomagnetitas, ela normalmente € de origem secundaria,

devido a transformacéo de outros minerais.

3.2.3. ANISOTROPIAS DE PARTICULAS MAGNETICAS

Quando tratamos de minerais ferromagnéticos na natureza, dificilmente encontrare-
mos um que seja totalmente isotropico (Lowrie, 2007). Isto €, 0s momentos magnéticos tendem
a ser gravados e “bloqueados” numa dire¢do preferencial, da qual a energia anisotropica € mi-

nima (Tauxe et al., 2018). Uma breve descricao destas energias se encontra nos topicos abaixo.

3.2.3.1. ANISOTROPIA MAGNETOCRISTALINA

A anisotropia magnetocristalina surge a partir da estrutura molecular dos minerais fer-
romagnéticos. A energia de troca, responsavel pela magnetizacdo espontanea, ocorre nos ato-
mos vizinhos da cela unitaria. A magnetizacao espontanea (M) se alinhara na direcdo de facil-
direcdo, que pode ser paralela ou antiparalela a dire¢cdo em que energia anisotrépica magneto-
cristalina @ minima. Existem minerais com um unico eixo de fécil-dire¢do (ex.: anisotropia uni-
axial), enquanto outros possuem varios eixos passiveis de orientagdo (ex.: anisotropia cubica).

A hematita possui estrutura cristalina romboédrica, com unidade de cela hexagonal

(Figura 3.5). Devido ao eixo-c de simetria, a hematita possui anisotropia uniaxial. Sendo ¢ o
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angulo entre a M; e o eixo-c, e K, 1, K, as constantes anisotropicas, entdo a energia anisotropica
magnetocristalina da hematita pode ser escrita como na equagéo abaixo:
E, = K, sin? ¢ + K, sin* ¢ [3.22]

Considerando apenas os termos de primeira-ordem da Equagdo [3.22], E, =
K,,; sin? ¢, em que K,; = —103 J - m~3 a temperatura ambiente (Lowrie, 2007), entdo a ener-
gia anisotrdpica sera minima quando ¢ = 90°, que corresponde ao plano basal da cela hexago-
nal (eixo-b; Figura 3.5a).

Minerais com estrutura de espinélio invertido, como a magnetita, possuem celas uni-
tarias cubicas, e por isso a anisotropia magnetocristalina deste mineral ¢ chamada de “anisotro-
pia clbica”. A energia de anisotropia magnetocristalina da magnetita é:

E, = K;(@?a? + a2a? + a?a?) + K,a?aa3, [3.23]
em que a;,a, € as SA0 0s cossenos diretores, K; =—1,36-10*]-m™3 e K, =
—0,44-10* ] m™3 sdo as constantes anisotropicas da magnetita a temperatura ambiente
(Lowrie, 2007).

Da Equacéo [3.23], temos que E, € minima quando M, é paralela ao eixo diagonal do
cubo (eixo <111>; Figura 3.5b). Isto significa que o alinhamento dos momentos magnéticos ao

longo dos eixos <110> e <100> exige muito mais energia (Tauxe et al., 2018; Figura 3.5c).
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Figura 3.5 — (a) Sistema cristalino hexagonal, como o da hematita. A energia de anisotropia magnetocristalina
€ minima ao longo do eixo-b (plano basal) da cela, representado pela cor amarela. (b) Sistema cristalino ctbico,
como o da magnetita. A energia de anisotropia magnetocristalina € minima ao longo do eixo <111> (diagonal
do cubo), representado pela cor laranja. (¢) Simulagdo numérica da magnetizacdo adquirida para os eixos <001>
e <111> da cela cubica. O campo é aplicado do zero até a saturacdo e depois, no sentido oposto. Nota-se que,
quando a magnetizacdo espontanea é paralela ao eixo <111>, é mais dificil para mudar sua dire¢do. Fonte:
adaptado de Tauxe et al. (2018).




47

A anisotropia magnetocristalina se altera com a distancia interatdbmica e, consequen-
temente, com a mudanca de temperatura. Como decorréncia disso, as constantes anisotropicas
relacionadas a magnetita e a hematita invertem de sinal, aproximadamente, nas temperaturas de
—135 °C (chamado de ponto isotropico Ti) e —15 °C, respectivamente, com drasticas mudancas
nas propriedades magnéticas destes minerais (Dunlop & Ozdemir, 1997). No caso da magnetita,
T esta proximo da Transicdo de Verwey (Tv), que ocorre na temperatura de —153,15 °C. Nesta
temperatura, a estrutura cristalina passa de cubica para monoclinica e ocorre um reordenamento
dos ions de Fe?* e Fe**. No caso da hematita, a inversdo de sinal da anisotropia magnetocrista-
lina coincide com a Transicdo de Morin (Twm) a —15 °C (Dunlop & Ozdemir, 1997). Abaixo de
Twm, ocorre a mudanca do eixo de facil-magnetizacéo, a qual passa a ser ao longo do eixo-c da
cela hexagonal (Figura 3.5a). Além disso, 0s momentos magnéticos relacionados aos ions de
Fe3* passam a ser exatamente antiparalelos o que anula a magnetizac3o associada a anisotropia

magnetocristalina na hematita (Dunlop & Ozdemir, 1997).

3.2.3.2. ANISOTROPIA MAGNETOESTRICTIVA OU MAGNETOELASTICA

Quando estdo na presenca de um campo magnético, 0s momentos magnéticos dos mi-
nerais ferromagnéticos sofrem um torque para se alinharem na mesma dire¢do do campo apli-
cado. Esta rotacdo causa tensdes na estrutura cristalina do mineral, que por sua vez aumentam
ou diminuem a distancia interatdmica. Deste modo, 0s atomos se acomodam para chegar a um
novo estado de equilibrio, levando em conta a forca Coulombiana. Dessa maneira, a magneto-
estriccdo causa deformagdes elésticas nos cristais, podendo modificar o formato e/ou o compri-
mento do mineral. Ela pode ser positiva, caso o material se alongue no sentido da magnetizacao,
ou pode ser negativa, caso o material se alongue perpendicular a magnetizagdo. O coeficiente
de magnetoestric¢do de saturacdo A5 € um parametro que diz respeito a diferenca entre a tensdo
magnetoelastica no estado desmagnetizado e no estado de magnetizacdo de saturacao.

A magnetoestriccdo também pode estar presente quando € aplicada uma tensao no
cristal, chamado efeito piezomagnético. Neste caso, vacancias, defeitos e deslocamentos na es-
trutura atbmica dos minerais causam um reordenamento dos momentos magnéticos. Além
disso, a anisotropia magnetocristalina desempenha um papel importante neste caso, pois a mu-
danca no formato do material, que passa a ser mais alongado, pode mudar o eixo de facil mag-
netizacao.

A energia anisotrépica de magnetoestriccdo num mineral ferrimagnético com simetria

de cela cubica, é dada pela Equacéo [3.24] abaixo:
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3 1
E, = 5/1100 (afﬁf + a5 B + ajp; — g) + 32111 (12816, +

aya3f,03 + aza,f3f),
em gue A, € o coeficiente da magnetoestricgdo de saturacdo, o € a tensdo exercida, 6 é o angulo

[3.24]

entre a magnetizacdo e a tenséo, 1,4, € 1,11 Sa0 as constantes de magnetoestric¢ao de saturacdo
ao longo dos eixos <100> e <111> do cubo, a; sdo 0s cossenos diretores da magnetizacéo e S;

sdo 0s cossenos diretores ao longo de uma diregéo especifica.

Na magnetita, a energia de magnetoestriccdo € uma ordem de grandeza menor que a
energia associada a magnetocristalina (a temperatura ambiente). Por outro lado, a magnetoes-
triccdo é mais expressiva nas hematitas de dominio simples (= 10> mT) devido as tenses inter-
nas na estrutura cristalina do mineral. O coeficiente de magnetoestriccdo da hematita é As =
8-10°. TensBes internas de 100 MPa na estrutura cristalina da hematita geram coercividades da
ordem de Hc = 500 mT (Dunlop & Ozdemir, 1997).

3.2.3.3. ANISOTROPIA MAGNETOSTATICA OU DE FORMA

A anisotropia magnetostatica esta relacionada com o formato dos minerais ferromag-
néticos dentro da rocha. Sua origem se da pela geracdo de cargas de superficie na particula

devido a magnetizacdo do grao (Figura 3.6; Lowrie, 2007). Estas as cargas de superficie for-
mam um campo desmagnetizante H_d) dentro das particulas. Sendo N o fator desmagnetizante e
Ma magnetizacdo do corpo, HTi obedece a seguinte relacgdo:
H, = —NM, [3.25]
O fator desmagnetizante é uma constante adimensional, e pode ser representado ao
longo dos trés eixos do elipsoide (N;, N,, Ns), cuja soma é unitaria (¥3_; N, = 1). Seus va-

lores dependem do formato da particula. Por exemplo, se o gréo for esférico, entdo N; = N, =
N; = % Em contrapartida, se for um elipsoide prolato magnetizado no eixo maior (Figura 3.6a),
entdo H, é menor e, por decorréncia, N < § Intuitivamente, caso o elipsoide for magnetizado

no eixo menor (Figura 3.6b), H_d> seramaiore N > %

A energia de anisotropia magnetostatica é a diferenca das energias desmagnetizantes

(E; = %NVMZ) medidas no eixo maior e menor do elipsoide de volume V:
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E, = % (N, — NV M2 [3.26]

A energia associada a anisotropia magnetostéatica (E,) € minima quando Mé paralelo
ao eixo maior do elipsoide.

A magnetita ¢ um exemplo de mineral que possui uma forte anisotropia de forma. A
magnetizacdo espontanea da magnetita é 4,8 - 10> A/m (Tabela 3.1), e E, = 2,3-10%*J - m3
(Dunlop & Ozdemir, 1997; Lowrie, 2007). Dependendo do formato do grdo (variagio maior do
que 10% no valor de N; em relacdo a N, = N;), ela pode superar as anisotropias magnetocris-
talina e magnetoestrictiva e, neste caso, a sua magnetizacdo se alinha ao longo do eixo mais
alongado do grdo (Dunlop & Ozdemir, 1997). Do ponto de vista macroscopico, a anisotropia
de forma pode influenciar nas medidas de magnetizagdo. Como a coleta em campo é realizada
em amostras cilindricas, um artificio utilizado para diminuir os efeitos da anisotropia de forma

nas medidas de magnetizacao, é cortar os espécimes em cilindros-padrédo de ~2,2 cm de altura,

. 1
para se aproximarem de uma esfera com N = 2.

Tabela 3.1 — Propriedades dos principais minerais ferromagnéticos. Compilado de Dunlop & Ozdemir (1997),
Lanza & Meloni (2006) e Lowrie (2007).
Formula 0 Ms
guimica ™ EC) (10% A/m)

Caracteristica

Mineral .-
magnética

Kz (1043/m?) A (10°)

135 35,8 (As)
Magnetita Fes04 580 4,8 0 Zé (K2) 72,6 (M11) Ferrimagnética
oA ~19,5 (Mo0)
114 (k)
TM60 Fe4TiosOs  150-200 1,25 0,202 95,4 (A111) Ferrimagnética
142,5 (Moo)
@O 675 0025 LW0@Exog 8 feromagnetimo imper
aFeO(OH) 120 ~0,02 3 3 Antlferfré)irtr;z;lgg;a;;?{ii% imper-
FesSs ~320 ~0,8 ~ 1 (plano c) <10 Ferrimagnética

yFe:0s  590-675 38 ~01 8,9 Ferrimagnética

Tn: temperatura de Néel; Ms: magnetizac8o de saturagdo; Ki: anisotropia magnetocristalina; A: magnetoestricgdo a tem-
peratura ambiente.
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desmagnetizante

Figura 3.6 — Cargas de superficie gerando um campo desmagnetizante: (a) na dire¢do do eixo maior num elip-
soide prolato; (b) na direcéo do eixo menor num elipsoide prolato. Fonte: adaptado de (Lowrie, 2007).

3.2.4. AQUISICAO DA MAGNETIZACAO REMANENTE EM ROCHAS

3.24.1. TEMPO DE RELAXACAO

As rochas podem conter alguns minerais com propriedades ferromagnéticas, que sao
capazes de guardar a magnetizacdo remanente por até bilhGes de anos (Butler, 1992), a depen-
der de fatores como a temperatura de Curie T¢ (tipo de mineral magnético), volume, forma do
grdo e coercividade do mineral em questdo. A equacao de relaxacdo magnética para graos de
dominio simples é descrita da seguinte maneira:

M(t) = My exp(—t/7), [3.27]
em que t é o tempo, M, é a magnetizacdo inicial (quando t = 0) e T € uma constante chamada
tempo de relaxacao, que diz respeito a competicdo entre as energias térmica (E;) e magnética
(Ey) (Butler, 1992; Tauxe, 1998; Tauxe et al., 2018). Como pode ser observado na Figura 3.7a,

a magnetizacdo remanente decai por um fator de 1/e da magnetizacao inicial quando o tempo
atinge .

O tempo de relaxacdo de um mineral depende da forga coerciva microscopica (h.) da
magnetizacdo de saturacdo (M), do volume microscopico (v), de um fator de frequéncia (C =
101%s1), da temperatura (T) e da constante de Boltzmann (k), e é matematicamente descrito

pela seguinte equacao:
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Figura 3.7 — (a) Relaxa¢do magnética da magnetizacdo remanente com o tempo e (b) dependéncia do volume
do gréo e da coercividade no tempo de relaxacéo de gréos ferromagnéticos de dominio simples a temperatura
ambiente. Fonte: Butler (1992).

A Figura 3.7b mostra a relacdo entre o volume do gréo (v) e a coercividade intrinseca
(he) para graos de dominio simples (na temperatura ambiente), onde as curvas indicam os limi-
tes de grdos de dominios instaveis para grdos de dominios estaveis para os tempos de relaxacao
de 100 s, 1 Ma e 1 Ga, respectivamente.

A energia magnética é responsavel por manter M estavel numa direcdo, apesar de ser
afetada pela energia térmica (Equacdo [3.28]), que provoca oscilacdes na M. Esta barreira pode
ser ultrapassada na temperatura de bloqueio Ty (Tg < T¢), onde T passa a ser suficientemente
pequeno, da ordem de alguns segundos (Butler, 1992). Este efeito ¢ chamado de “superpara-
magnetismo” e ele ¢ o principio responsavel pelas desmagnetizagdes térmicas em etapas. O
superparamagnetismo também é observado em particulas extremamente finas. No caso de graos
de magnetita e hematita da ordem de 0,02 um (ou menor), o tempo de relaxacdo é menor ou
igual a 100 s (Lowrie, 2007). A Figura 3.8 mostra um grafico da dependéncia do formato de
um gréo de magnetita com seu comportamento magnético. Note que a passagem de um grao
instavel, com tempo de relaxacdo de 100 s, para um grdo estavel, com tempo de relaxacéo de

10° anos, é representada por uma variagdo bem pequena no comprimento do grao.
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Figura 3.8 — Dependéncia do formato e do tamanho de um grdo de magnetita para 0 comportamento magnético
do mineral. As faixas indicam as zonas de transi¢cdo de um efeito a outro. Fonte: modificado de M. E. Evans &
McElhinny (1969) e Lowrie (2007).

3.2.4.2. ESTADOS DE DOMINIO MAGNETICO

Dentro das rochas, sdo encontrados gréos ferromagnéticos de maior e menor estabili-
dade magnética. Os estados de dominio magnético, como os de dominio simples, de pseudo-
dominio simples e de multidominio influenciam nessa estabilidade, junto com o formato, vo-
lume e tipo de mineral. A dependéncia da coercividade com a energia anisotrépica K,, e a mag-
netizacdo de saturacdo Mg, é:

2K,

He = —
c MS

[3.29]

As particulas de dominio simples (ou SD, do inglés single domain) séo particulas uni-
formemente magnetizadas na direcéo preferencial, determinadas pelas energias anisotropicas.
A magnetizacdo remanente nestas particulas permanece estavel quando submetidas a campos
magnéticos abaixo da coercividade H;. Acima de H., a magnetizagdo espontanea fica “livre”
para se alinhar ao campo vigente. No caso da magnetita, a teoria estabelece que Hc é, no ma-
ximo, de 300 mT, enquanto na hematita pode chegar a coercividade de 2 T (Lowrie, 2007).

Assim como no efeito superparamagnético descrito acima, o estado de dominio de-
pende do tamanho e do formato dos grdos ferromagnéticos. No caso das magnetitas, o estado
de dominio-simples (SD) aparece em particulas esféricas de tamanhos que variam entre 0,03 e
0,1 um, e podem chegar a 1 um no caso dos graos alongados (Figura 3.8; Lowrie, 2007). Como

discorrido em tOpicos anteriores, a anisotropia magnetostatica € responsavel pela maior energia
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anisotropica nas magnetitas, observada principalmente em gréos alongados, motivo pelo qual
gréos alongados de magnetita possuem maior coercividade. Por outro lado, a energia magne-
tostatica na hematita é bem menor, sendo que grdos SD de hematita podem ocorrer entre 0,03
e 15 um de tamanho, em que suas altas coercividades sdo decorrentes da anisotropia magneto-
estrictiva (Lowrie, 2007).

Como visto acima, o campo desmagnetizante (Equacéo [3.25]) esta associado a uma

energia desmagnetizante que depende diretamente do volume do grdo e da sua magnetizacao

ao quadrado (E; = %NVMZ). Quando esta energia é muito alta, devido ao aumento do volume

do gréo e da sua magnetizacao espontanea, o mineral tende a se subdividir em dominios meno-
res (dominios de Weiss), com magnetizacdo uniforme dentro de cada dominio, mas com dire-
¢Oes opostas, tendo como consequéncia a diminui¢éo da energia desmagnetizante total do gréo.
Nestes casos, aparecem 0s estados magnéticos de multidominio (ou MD, do inglés multido-
main). As paredes que dividem um dominio de outro sdo chamadas de “paredes de dominio de
Bloch”, e sua espessura (do ponto de vista tedrico) € por volta de 0,28 um para a magnetita
(Dunlop & Ozdemir, 1997). Grdos MD s&o menos estaveis quando comparados aos graos SD,
pois se precisa de menos energia para superar as barreiras de energia associadas as paredes de
dominio magnético.

Entre o SD e MD, ocorrem estados transientes chamados de pseudo-dominio simples
(ou PSD, do inglés pseudo-single domain). No trabalho de Schabes & Bertram (1988), foi apli-
cado um modelo micromagnético em particulas PSD cubicas, com anisotropias uniaxiais. Os
autores chegaram a dois estados possiveis, chamados de “flor” e de “vortex” (Figura 3.9), que
sdo estruturas estaveis, com razdo Mrs/Ms intermediéria entre 0,5 e 0,05 (Day et al., 1977). Por
outro lado, Dunlop (2002a, 2002b) argumenta em seus trabalhos que o efeito do PSD pode ser

decorrente da mistura de minerais SD com graos MD.
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Figura 3.9 — Modelo micromagnético dos estados de equilibrio de pseudo-dominio sim-
ples em particulas ferromagnéticas cubicas. (a) Dependéncia da razdo Mgrs/Ms com a lar-
gura da particula, mostrando a transicdo entre os estados de dominio magnético. Fonte:
Tauxe et al. (2002, 2018). (b) Projecdo dos momentos magnéticos no plano basal dos

cubos. Fonte: Schabes & Bertram (1988).

Além da modelagem micromagnética, existem outras técnicas capazes de averiguar o
estado de dominio magnético, considerando o volume total da rocha. O diagrama de Day et al.
(1977), por exemplo, utiliza parametros das curvas de histerese para tal. Por outro lado, alguns
autores guestionam a confiabilidade do diagrama, além de ser limitado apenas para as magne-
titas e titanomagnetitas (Tauxe et al., 2002, 2018). Adicionalmente, sdo empregadas outras téc-
nicas de laboratorio, como os diagramas das curvas de reversdo de primeira ordem, conhecido

como diagramas FORC (sigla em inglés para first order reversal curves) (Bilardello & Eqgli,

2020, 2021).

3.2.4.3. TIPOS DE MAGNETIZACAO

Nos topicos acima, foi comentado que a magnetizagdo remanente (Mg) pode perma-

necer gravada na rocha por até bilhdes de anos, dependendo do estado de dominio magnético,
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do volume e do formato do gréo, além do tipo de mineral ferromagnético. Nos topicos abaixo,

serdo descritos os tipos e as formas de aquisi¢éo da Mp.

<& MAGNETIZAGAO REMANENTE NATURAL (MRN)

A soma da magnetizacdo primaria, adquirida durante a formacdo da rocha, com as
magnetizacdes secundarias, adquiridas posteriormente, resulta numa magnetizacdo remanente
chamada de “magnetizacao remanente natural - MRN”. A MRN costuma ser medida em labo-
ratério antes de qualquer tratamento magnético, e ela independe da forma como foram adquiri-

das a componente primaria e as componentes secundarias (Lanza & Meloni, 2006).

X MAGNETIZAGAO TERMORREMANENTE (MTR)

A MTR em rochas igneas é adquirida durante o resfriamento do magma, sob a acdo do
campo geomagnético. Em temperaturas altas, o tempo de relaxa¢do dos minerais magnéticos é
baixo e ocorre uma orientacédo preferencial da magnetizacdo associada a estes minerais, na di-
recao mais proxima do campo atuante, respeitando as suas anisotropias magnéticas. Quando 0s
minerais atingem a temperatura de bloqueio, t se torna suficientemente grande para manter uma
magnetizacdo estavel. Como a cristalizacdo da rocha ndo é homogénea, cada grdo do mesmo
mineral ferromagnético pode ter um formato e/ou tamanho diferente, resultando em um espec-
tro de temperaturas de bloqueio (Tg) com diferentes estabilidades magnéticas. Quando a rocha
atinge a temperatura ambiente, determinados graos (os de Tg maiores, mais proximas da Tc dos
minerais magnéticos) podem preservar a magnetizacdo (e, por consequéncia, a direcdo do

campo geomagnético) por bilhdes de anos.

< MAGNETIZACAO REMANENTE QuimMICA (MRQ)

A MRQ se origina pela transformagdo dos minerais presentes na rocha em minerais
ferromagnéticos, ou entéo pela formag&o de novos minerais magnéticos. Durante o crescimento
de um novo mineral, ele se torna estavel quando passa por um volume critico, chamado volume
de bloqueio (Vsg), onde o tempo de relaxagdo aumenta significativamente e a magnetizagéo do
grdo se torna estavel, preservando a dire¢do do campo geomagnético. Deste modo, sua estabi-
lidade magnetica pode ser similar a da MTR e, em alguns casos, se torna dificil separa-las pelas
técnicas de desmagnetizagéo (vide topico 3.2.5). A MRQ pode ser considerada como compo-
nente primaria, caso ocorra logo apos a formagéo da rocha, mas também pode originar compo-

nentes secundarias, como produto do intemperismo (Lanza & Meloni, 2006).
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< MAGNETIZAGAO REMANENTE DEPOSICIONAL (MRD) E MAGNETIZAGAO REMANENTE
P6s-DEPOSICIONAL (MRPD)

O modelo de aquisicdo da MRD consiste no alinhamento estatistico dos momentos
magnéticos (1) dos graos ferromagnéticos com a dire¢do do campo da Terra, durante a depo-
sicdo dos sedimentos. Varias forcas atuam durante a deposi¢cdo produzindo torques nos graos
magnéticos que atrapalham o alinhamento dos graos. S&o elas a viscosidade, inércia e mecanica.
Estas forcas contrapdem-se a forca magnética (produzidas pelo campo geomagnético), que
tende a alinhar os momentos magnéticos. Assim, o alinhamento é mais efetivo em graos peque-
nos, menores do que 0,01 mm (Dunlop & Ozdemir, 1997). Com a deposicéo e posterior com-
pactacdo dos sedimentos, ocorre o efeito de diminuicdo da inclinagdo (inclination shallowing)
da componente da MRD, o qual pode ser corrigido das medidas (e.g., King, 1955; Li & Ko-
dama, 2016).

Experimentos em laboratdrio mostraram que a maior parte da magnetizacdo adquirida
por sedimentos marinhos é pds-deposicional (Butler, 1992). A MRpD acontece com o realinha-
mento das particulas ferromagnéticas ap6s a deposicdo e antes da litificacdo. Este realinha-
mento é bastante comum em zonas bentonicas, onde ha presenca de individuos que rastejam e

descompactam o sedimento (bioturbacdo) (Butler, 1992).

< MAGNETIZACAO REMANENTE ISOTERMICA (MRI)

A MRI ¢ induzida quando a rocha é submetida a aplicacdo de campos magnéticos em
experimentos de laboratdrio, como uma forma de caracterizar os minerais magnéticos. Na na-
tureza, a magnetizacdo remanente isotérmica pode ser produzida por descargas elétricas relaci-
onadas a raios. Neste Gltimo caso, a magnetizacao possui direcdo aleatoria e intensidade alta,
podendo chegar a magnetizagéo de saturacdo (Lanza & Meloni, 2006).

Como o proprio nome diz, a MRI é adquirida a temperatura constante. Em laboratorio,
sdo aplicados campos crescentes que podem atingir a magnetizacéo de saturagdo. Apds cada
etapa de aplicacdo do campo, a intensidade da magnetizagdo € medida e um gréfico da MRI
pelo campo aplicado é construido, o qual pode dar informacgdes sobre os possiveis minerais
magnéticos presentes na rocha.

Uma técnica (comumente chamada de “unmixing”) aplicada na identificacdo dos mi-
nerais magnéticos presentes nas rochas, com diferentes espectros de coercividades, emprega o
gradiente da curva de MRI. Ela foi inicialmente desenvolvida por Robertson & France (1994)
e consiste na transformacao da curva de MRI em uma funcgéo logaritmica gaussiana cumulativa

(sigla CLG, do inglés cumulative log gaussian function), que depende de trés parametros:
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i. Do campo necessario para que magnetize metade da populacdo de coercividade (Hu/2),
sendo que Hi» deve ser proximo ao valor da coercividade de remanéncia da magneti-
zacdo e ele possui um valor especifico para cada mineral presente, independente da
concentragdo deste mineral;

ii. Daamplitude da CLG, sendo que esta € inferida pela MRI de saturacéo;
iii. Do parametro de disperséo (sigla DP, do inglés dispersion parameter). Ele mostra a

dispersao aparente das coercividades associadas a cada mineral.

A Figura 3.10 é um exemplo de uma curva de MRI que foi transformada numa CLG.
Nota-se a presenca de dois minerais de coercividades aparentes distintas:

Aquisi¢do linear

Gradiente

10t II{ 102 103
o 1/2

Coercividade (mT)
1 1 1 1 1

0 200 400 600 800
Campo aplicado (mT)
Figura 3.10 — Exemplo de curva de MRI com duas componentes de coercividade distintas. A aquisicdo linear
(curva verde) é a obtida em procedimentos de laboratério. As componentes podem ser separadas numa analise do
gradiente da MRI, onde sdo formados modelos para duas componentes (laranja e azul), que quando somadas for-
mam o gradiente total (vermelho). H1,2€ 0 campo necessario para magnetizar metade da populacgéo de coercividade
e DP é a dispersdo da coercividade aparente. Fonte: modificado de Tauxe (1998).

Magnetizacdo remanente isotermal

Posteriormente, Egli (2003) desenvolveu uma técnica semelhante sem a necessidade
da analise das componentes, com o objetivo de contornar as limitagdes da metodologia de Ro-
bertson & France (1994), pois ela apresenta muita sensibilidade aos erros experimentais e na
CGL escolhida para modelar a distribuicdo das componentes. Amostras com particulas MD e
SD ndo interativas ndo podem ser modeladas através da CGL (Egli, 2003). Entéo, o autor pro-
p6s que primeiramente fosse removido o ruido do sinal sem a aplicacdo da analise de compo-
nentes. Depois, seriam calculadas as distribui¢Ges das coercividades filtradas e suas respectivas
margens de erro, para entdo aplicar a analise de componentes por meio das func¢des de distri-
buicdo de probabilidade generalizada (sigla PDF, do inglés probability distribution functions).
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< MAGNETIZAGAO REMANENTE VISCOSA (MRV)

A magnetizacdo remanente viscosa é uma componente secundaria adquirida pela in-
fluéncia do campo magnético da Terra. Ela ocorre quando as barreiras de energia que retém a
magnetizacdo remanente primaria sdo superadas. Graos ferromagnéticos com tempos de rela-
Xacgao baixos sdo mais suscetiveis a gravar uma magnetizacdo remanente viscosa. Grdos MD
costumam adquirir a MRV com mais facilidade, pois as paredes de dominio de Bloch séo fa-
cilmente movimentadas dentro das particulas, além das coercividades serem menores neste es-
tado. Grdos com volumes muito pequenos, que sdo superparamagnéticos (SP), ndo conseguem

preservar magnetizacao estavel, a qual se alinha na direcdo do campo geomagneético.

3.2.4.4. HISTERESE MAGNETICA

A histerese magnética € uma caracteristica atrelada aos minerais ferromagnéticos
quando submetidos a um campo magnético. A curva de histerese é obtida em experimentos de
laboratdrio, em que a magnetizacao na amostra é medida enquanto ¢é aplicado um campo mag-
nético externo crescente na mesma direcdo até atingir um campo maximo do aparelho, e depois
é aplicado 0 mesmo campo magnético crescente, mas em sentido oposto. A Figura 3.11a é um
exemplo de uma curva de histerese para uma rocha contendo um conjunto de grdos SD prolatos
(Figura 3.11b).

Supondo na situacdo inicial, um conjunto de grdos aleatorios com magnetizacdo nula
(1\7f = O), a medida que o campo magnético H aumenta, 0s gréos com coercividades menores
ou iguais a H irdo sofrer um torque, tendendo a se na mesma direcdo e sentido do campo apli-

cado (Ponto 1, Figura 3.11b), até que todos os gréos estejam completamente alinhados a H

(Ponto 2, Figura 3.11b), chegando a chamada “magnetizacdo de saturagdo” (Ms). Quando o

campo decresce, a magnetizacdo ndo sera nula para H = 0, pois parte dos momentos magnéti-
cos ndo irdo retornar para a posicao inicial, mas sim para a posi¢do de menor nivel energético,
sendo notada uma “magnetizagdo remanente de saturacdo” (Mgs) (Ponto 3, Figura 3.11b). A

coercividade da amostra (H.) é representada pelo campo magnético, aplicado no sentido

oposto, que anula a magnetizacéo, isto é, M=0 (Ponto 4, Figura 3.11b). A coercividade de

remanéncia (H.g) € definida como sendo o campo que deve ser aplicado no sentido oposto,

para que a amostra perca a sua magnetizacdo remanente apos a retirada do campo aplicado.
Para o caso de rochas com grdos MD, no lugar dos momentos magnéticos, sdéo movi-

mentadas as paredes de dominio magnético, até serem temporariamente destruidas quando
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atingem M (Figura 3.11c). Apos a retirada do campo, ocorre a restituicdo das paredes de do-

minio magnético, mas em posic¢des distintas a posicao inicial (de M = 0), resultando numa Mgg.
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Figura 3.11 — (a) Histerese magnética para graos prolatos de dominio simples. No ponto 1, os dominios magnéticos
tendem a se alinhar com o campo externo até chegarem na magnetizagdo de saturacdo (Ms) para um campo Hs
(ponto 2), como mostrado nas figuras (a) e (b). Ao diminuir a intensidade do campo até zero a amostra ird adquirir
uma magnetizacdo remanente de saturacdo (Mgs, ponto 3). A coercividade do material é observada pela largura
da histerese (Hc) (ponto 4). A coercividade de remanéncia (Hcr) serda o campo aplicado no sentido opostoneces-
sario para que a amostra perca toda a sua magnetizagdo remanente, apés a retirada do campo. (c) Curva de aquisi-
¢do da magnetizacdo até a saturacdo para graos de multidominio. (vide detalhes no texto) Fonte: modificado de
Butler (1992) e Lanza & Meloni (2006).

Como as rochas sdo formadas por diferentes tipos de minerais dia-, para- e ferromag-
néticos e este, por sua vez, com diferentes estruturas de dominios, a curva de histerese mede a
contribuicéo total de todas as particulas presentes na amostra, que podem resultar em curvas de
formatos diversos. Entretanto, os minerais ferromagnéticos sdo 0s unicos a produzir histerese
e, devido ao seu efeito mais expressivo, geralmente mascaram os efeitos dia- e paramagnéticos.

As contribuicbes paramagneéticas sdo descontadas e corrigidas das medidas, e o efeito
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diamagnético é praticamente imperceptivel. Algumas misturas de magnetitas e/ou hematitas
SP, PSD e MD formam curvas de histerese bastante distorcidas, que podem ser chamadas de
(Tauxe et al., 2018):

iv. Pescoco-de-ganso (goose-neck): resultado da mistura de magnetita e hematita;

v. Cintura-de-vespa (wasp-waisted): mistura de magnetita SD e SP;

vi. Pot-bellied: mistura de magnetita SD e gréos muito finos de magnetita SP.

3.2.5. SEPARACAO DAS COMPONENTES DA MAGNETIZACAO

Como mostrado em topicos anteriores, a rocha adquire magnetizacdo durante a sua
formacéo (magnetizacdo primaria), podendo ser uma termorremanente, adquirida durante o res-
friamento do magma ou uma magnetizacdo remanente deposicional ou pos-deposicional, a qual
ocorre durante a formagdo das rochas sedimentares. Durante a sua historia geoldgica, a rocha
pode adquirir outras magnetizagdes (secundarias) em decorréncias de processos fisicos ou qui-
micos (aquecimentos parciais, metamorfismo, intemperismo, diagénese, exposi¢do ao campo
geomagnético, entre outros), as quais se somam a magnetizacdo primaria. Em muitos casos
estas componentes estdo associadas a espectros distintos de coercividades ou de temperaturas
de bloqueio. Normalmente, dois métodos experimentais sao empregados na tentativa de separar
estas componentes: a desmagnetizacdo por campos alternados (AF, sigla em inglés para alter-
nating field) e a desmagnetizacéo térmica.

A desmagnetizacdo AF ¢ aplicada para separar componentes com espectros de coerci-
vidades parcial ou totalmente distintos. A técnica consiste em aplicar passos crescentes de cam-
pos alternados na amostra (em ambiente de campo nulo) e medir a magnetizagdo da amostra
apos cada passo de desmagnetizacdo. Durante um passo de desmagnetizacdo, um campo alter-
nado de pico Har (Figura 3.12a) é aplicado, o qual decresce linearmente a zero. As magnetiza-
cOes de todos os graos com coercividades menores ou iguais ao campo aplicado séo orientadas
alternadamente em dire¢des opostas (Figura 3.12b), de modo que a soma vetorial das magneti-

zacOes associadas a estes gréos resulta em magnetizacgao nula.
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Figura 3.12 — (a) Representacdo da onda do campo magnético aplicado na amostra dentro do desmagnetizador por
campos alternados. Har € 0 campo méaximo do ciclo. (b) Zoom do retangulo cinza da figura (a). Ponto 1 com pico
de intensidade de 20 mT aplicado na diregdo “para cima” (up) e ponto 2 com pico em -19,9 mT aplicado na direcéo
“para baixo” (down) e ponto 3 com intensidade de 19,8 mT aplicado na direcdo “para cima” (up). Fonte: Butler
(1992). (c) Esquema de um magnetémetro criogénico com bobinas de campos alternados (AF, do inglés alternated
field). Este tipo de magnetdmetro possui 3 bobinas (eixos x, y e z) que induzem campos alternados. Chamado de
desmagnetizador de eixo fixo. Fonte: autoria prépria. (d) Esquema de um desmagnetizador rotativo com uma Unica
bobina que gera campos alternados. A amostra é desmagnetizada nos 3 eixos por meio do porta-amostra rotativo.
Fonte: autoria propria.

Dentro dos desmagnetizadores AF, existem bobinas circulares por onde passam cor-
rentes elétricas alternadas (correntes AC) que geram campos magnéticos alternados, como mos-
trada na Figura 3.12a. Existem dois tipos de desmagnetizadores por campos alternados, sendo
um de eixo fixo (Figura 3.12c) e outro, rotativo (Figura 3.12d). O desmagnetizador de eixo fixo
possui 3 bobinas arranjadas nos eixos X, y € z. Com as amostras fixas no porta-amostras na
direcdo mostrada no “zoom” da Figura 3.12c, elas passam por dentro do desmagnetizador en-
quanto apenas uma das bobinas é acionada. A etapa de desmagnetizacdo se completa quando
as amostras passam 3 vezes pelo desmagnetizador, para cada vez em que é acionada uma bo-
bina. Por outro lado, o desmagnetizador rotativo possui uma Unica bobina horizontal, onde a
amostra € inserida dentro da bobina em um porta-amostra rotativo, que permite que a amostra
seja desmagnetizada ao longo dos trés eixos ao mesmo tempo.

A desmagnetizacdo térmica, por outro lado, é usada para separar componentes de mag-
netizacdo com espectros de temperaturas de bloqueio parcial ou totalmente distintos. A técnica
consiste em aquecer as amostras em temperaturas crescentes, em ambiente de campo nulo, e

esfrid-las em seguida. ApoOs cada etapa de aquecimento/resfriamento, a magnetizacéo
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remanente € medida. Durante a desmagnetizacdo, em determinada temperatura T;, todos 0s
grdos ferromagnéticos com temperaturas de blogueio iguais ou inferiores a T; irdo ter seus tem-
pos de relaxacdo reduzidos para a ordem do tempo do experimento. Como 0 campo externo é
nulo, ndo ha preferéncia na orientacdo das magnetizacdes associadas a estes grdos, de modo
que a magnetizacdo total associada a este conjunto de graos sera nula apés o resfriamento das
amostras (Butler, 1992).

3.2.5.1. DETERMINAGCAO DAS COMPONENTES DA MAGNETIZAGAO

No caso da analise paleomagnética, sdo utilizadas as projecoes estereograficas (Figura
3.13d) e ortogonais (projecao de Zijderveld, Figura 3.14) além dos gréaficos de intensidades
(Figura 3.13c) para determinar as dire¢cfes (componentes) de magnetizacdo portadas pelas

amostras, apds as desmagnetizacdes térmicas e por campos alternados (AF). A Figura 3.13

mostra a situacdo hipotética de uma amostra que apresenta duas componentes (ﬁ e ?C), cuja

soma vetorial corresponde a magnetizacdo remanente natural (MRN) da amostra. Nesta situa-
¢do, as componentes AB e BC apresentam espectros distintos de coercividades ou temperaturas
de bloqueio.

Durante o procedimento de desmagnetizacdo, a componente BC é eliminada entre 0s

passos de 0 a 3 e a componente AB, entre 0s passos de 3 a 7 (Figura 3.13a e Figura 3.13b). A
Figura 3.13d mostra a projecao estereografica da direcdo de magnetizacdo apds cada etapa de

desmagnetizacdo. Note que o vetor caminha entre 0s passos de 0 a 3, devido a desmagnetizacédo

da componente BC, com coercividades ou temperaturas de bloqueio mais baixas. Entretanto,

esta componente ndo pode ser determinada através desta projecdo. Entre os passos 3 e 7, a

direcdo medida ndo muda mais e corresponde a direcdo estavel final (ﬁ), também conhecida
como “end point”.
Na projecao estereogréfica, a intensidade da magnetizacdo ndo € considerada. Sendo

assim, costuma-se fazer um gréfico da intensidade em funcdo do passo de desmagnetizacéo

(Figura 3.13c). Na Figura 3.13, duas situaces de composic¢éo das componentes AB e BC sdo
apresentadas (Figura 3.13a e Figura 3.13b), as quais refletem na forma das curvas de intensida-
des (Figura 3.13c).

Diante das limitacGes da projecédo estereografica, Zijderveld (1967) prop6s um novo
método de representacao vetorial dos dados direcionais obtidos nos procedimentos de desmag-

netizacdo, o qual vem sendo amplamente usado na identificacdo das componentes de
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magnetizacdo. A proposta é representar a projecdo horizontal e vertical da ponta do vetor da
magnetizagdo medida em um sistema de coordenadas ortogonais. O plano da projecéo horizon-
tal €, entdo, rebatido para o plano vertical ao longo do eixo Norte-Sul ou Leste-Oeste, 0 que
permite a representacdo das duas projecbes em um mesmo plano. A Figura 3.14 mostra, de
forma esquematica, projecdes horizontais e verticais dos vetores de magnetizagdo oriundos do
processo de desmagnetizacdo em etapas sucessivas. Note que a projecao horizontal foi rebatida
para a projecao vertical ao longo do eixo Norte-Sul (eixo comum aos dois planos) e a direcéo
Leste (E) esta na direcao de Z (Down — direcdo do interior da Terra).

Quantitativamente, estas dire¢fes sdo determinadas através da analise de componentes
principais (Kirschvink, 1980), que consiste em um ajuste por minimos quadrados aos pontos
que definem cada componente nas projec6es ortogonais. A precisdo do ajuste pode ser calcu-
lada através do desvio angular maximo (sigla MAD, do inglés maximum angular deviation).
Segundo Kirschvink (1980), quanto menor for este &ngulo, melhor é o ajuste dos pontos a reta.
A eficiéncia na separacdo de componentes através do método de componentes principais de-
pende dos espectros de coercividades ou temperaturas de bloqueio associados as componentes
de magnetizacgdo. Este método sera eficiente somente quando estes espectros ndo se interceptam
ou se interceptam parcialmente (casos dos exemplos das Figura 3.14a e Figura 3.14b). No caso
em que estes espectros se interceptam totalmente (caso da Figura 3.14c), ndo ha como identifi-

car e calcular estas componentes ja que os pontos nao definem retas.
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Figura 3.13 — Desmagnetizacdo em etapas de duas componentes com diferentes estabilidades magnéticas. (a) e (b)
sdo representacdes dos vetores de duas componentes: componente secundaria, de menor estabilidade (E?) e com-
ponente priméria (direcdo caracteristica), de maior estabilidade (ﬁ). (c) Grafico de intensidade para os casos (a)
e (b). (d) Estereograma indicando a mudanca das dire¢des entre as etapas 0—3 para a de 3—7. A etapa 0 de vetor
total é chamada de magnetizacdo remanente natural (MRN). Fonte: modificado de Lowrie (2007).
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Figura 3.14 — Esquemas dos espectros de desmagnetizacdo (a esquerda) e os diagramas de Zijderveld associados
a estes espectros (a direita), com proje¢des horizontais em azul e verticais em verde. (a) A componente de menor
estabilidade Ma é removida entre as etapas 1 a 6 de desmagnetizagdo, enquanto a componente de maior estabili-
dade Mg é removida entre as etapas 6 a 9 de desmagnetizacdo. (b) A componente de menor estabilidade Ma é
removida entre as etapas 1 a 4 de desmagnetizacdo, enquanto a componente de maior estabilidade Mg é removida
entre as etapas 7 a 9 de desmagnetizacdo. Note que entre as etapas 4 e 7 ocorre sobreposi¢cdo dos espectros, em
que ndo se define uma reta no diagrama de Zijderveld. (c) Os espectros de menores e maiores coercividades (Ma
e Mg, respectivamente) se sobrepdem, inviabilizando a separa¢do das duas componentes pelo diagrama de Zijder-

veld. Fonte: modificado de Butler (1992).
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3.2.6. TESTES DE ESTABILIDADE MAGNETICA

A priori, nfo se sabe se a componente mais estavel observada é uma componente pri-
maria (adquirida durante a formacéo da rocha) ou secundaria (adquirida apos a formacao da
rocha). A magnetizagdo remanente caracteristica (sigla ChRM, do inglés characteristic rema-
nent magnetization) € representada pelas dire¢fes de magnetizacdo mais estaveis e coerentes,
que podem ou ndo ser direcBes primarias. Neste sentido, testes de campo séo aplicados para
determinar a estabilidade e a origem da ChRM, se primaria ou secundaria, 0s quais sdo descritos

a sequir:

< TESTE DO CONTATO COZIDO

Este teste pode ser aplicado para identificar se a rocha ignea estudada € portadora de
uma magnetizacdo remanente priméaria ou ndo. Para isso, sdo coletadas amostras da rocha hos-
pedeira na zona cozida (préxima ao contato) e na zona nao-cozida (distante do contato) pela
intrusdo ignea. Por conta do aguecimento, a zona cozida costuma ser remagnetizada pela intru-
sdo. Diz-se que o teste de contato cozido é positivo quando as ChRMs obtidas para a rocha
ignea e para a rocha da zona cozida apresentam a mesma direcdo, e esta € diferente da direcéo
da ChRM encontrada para a rocha da zona ndo-cozida. O teste sera negativo caso tanto a rocha
hospedeira, quantoa rocha ignea apresente a mesma direcdo, sugerindo, assim, que houve uma

remagnetizacao regional posterior a intrusdo.

o TESTE DO CONGLOMERADO

Este teste € realizado em conglomerados, cujos clastos séo de origem da unidade geo-
I6gica de estudo. No caso, determinam-se as dire¢es dos clastos e da matriz da rocha e, para
que o teste seja positivo, os clastos devem ter direcdes aleatorias, sendo que a matriz da rocha
deve possuir diregOes estaveis coerentes e bem-determinadas. O teste sera negativo se as dire-
cOes dos clastos e da matriz coincidem, indicando que estas rochas foram remagnetizadas por

algum evento regional posterior a litificacéo.

o TESTE DA DOBRA

O teste da dobra pode ser utilizado em zonas com algum tipo de movimentacéo tecto-
nica, como dobras ou falhas conhecidas. A amostragem deve ser realizada nos flancos das do-
bras, ou no teto e muro de falhas. O teste é considerado positivo quando a correcdo tecténica
faz as diregdes se agruparem, indicando que a magnetizacao adquirida pelas rochas em estudo

¢ anterior ao evento tectonico.
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<o TESTE DA REVERSAO

Além dos testes citados acima, também pode ser realizado o teste da reversdo, que
consiste na observacao de direcGes reversas e normais nos dados amostrais. Este teste € impor-
tante para averiguar se magnetizacdes secundarias foram totalmente eliminadas durante os pro-
cessos de desmagnetizacdo. A presenca de reversdes indica, também, que um tempo suficien-
temente longo ocorreu durante a aquisicdo da magnetizacdo remanente nos diversos sitios
amostrados, e que a variagao paleossecular do campo geomagnético pode ter sido eliminada na

média.

<o TESTE DE ALEATORIEDADE

O teste de aleatoriedade de Watson (1956) pode ser empregado para comparar as di-
recdes dos flancos da dobra no teste da dobra, as dire¢des dos conglomerados no teste do con-
glomerado e as direces antipodais no teste da reversdao. A condicdo € que as dispersdes das
direcdes obedecam a distribuicdo de Fisher (1953), e no caso de ser aplicado no teste da rever-
sdo, uma das direcdes médias deve ser invertida. O pardametro Vwatson (Watson, 1983) é deter-
minado para rejeitar ou ndo a hipétese nula de que ambas as dire¢des sdo iguais. Isto €, um
valor critico (Veritico), determinado por uma simulacdo Monte Carlo, seria o valor limite de Vwat-
son. Cas0 Vwatson > Veritico, €NtA0 @ hipotese nula é rejeitada dentro do nivel de 5% de significan-
cia, implicando que as duas diregdes médias sdo distintas. No caso dos testes da dobra e da
reversdo, isto implicaria numa avaliagcdo negativa. Em contrapartida, Vwatson < Veritico S€fia uma

avaliacdo positiva para o teste do conglomerado.

3.2.7. DIRECOES DA MAGNETIZACAO E POLO PALEOMAGNETICO

No paleomagnetismo obtemos um conjunto de dire¢des identificadas nas amostras dos
varios sitios analisados, as quais devem ser analisadas estatisticamente. Geralmente usa-se a
estatistica desenvolvida por Fisher (1953), em que as dire¢cdes de magnetizacéo sdo considera-
das como vetores unitarios, cujos extremos sao representados em uma esfera de raio unitario.
As direcdes da magnetizacdo geralmente obedecem a funcdo de densidade de probabilidade de
Fisher (Fisher, 1953).

Considerando um conjunto infinito de dire¢fes que obedecem a uma distribuicdo

fisheriana com parametro de precisédo x, a probabilidade por unidade de area P, de encontrar
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direcbes que apresentam um angulo 6 em relacdo a direcdo média real, é dada pela expressao

abaixo:

Pya(0) = exp(k cost) [3.30]

K
41 sinh(x)
A Equacéo [3.30] ¢ maxima para 6 = 0 e aumenta exponencialmente com k.

Além da funcdo de densidade de probabilidade por unidade de area, a distribuicéo

fisheriana também fornece o desvio padrdo angular 843 = % em que 63% das dire¢Ges medi-

das estariam confinadas dentro do cone de 83 ao redor da média real. De forma anéloga a

e N . . - . 140° , A -~ ~
definicdo de 20 na distribuicdo gaussiana, 0 f45 = ~ €ocone do angulo critico com relagédo

a média real, em que 95% das direcGes seriam observadas dentro deste cone com 95% de con-
fianca.

No entanto, no paleomagnetismo, trabalhamos com um namero finito de direcdes. Para
computar a direcdo media e 0s parametros estatisticos em analises paleomagnéticas, deve ser
levado em conta o nimero de amostras (N). Neste caso, a média real € desconhecida, mas po-
demos calcular uma média amostral através da soma vetorial das N dire¢cdes individuais, que
resultam num vetor de tamanho R. Como forma de facilitar os céalculos, podemos decompor
cada vetor unitario ao longo dos trés eixos cartesianos (x, y € z). Sendo a inclinacéo I; e a decli-
nacao D; de cada vetor individual, teremos:

X; = cos(l;) cos(D;) Y; = cos(l;) sin(D;) Z; = sin(I;) [3.31]
Com i variando de 1 a N.
Assim, a soma das componentes para cada €ixo (X,,, Y, € Z,,) € 0 modulo do vetor

resultante (R) podem ser calculados através das seguintes equacoes:

N N

Xi Y; Z;

Kn=) % =27 Zn=) %
i=1 i i=1

= (5B ()

Portanto, a declinacéo e a inclinagdo média (D,y, I,,) para um conjunto de N amostras

[3.32]

M=
=

]
[

podem ser expressas pelas equacoes abaixo:
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Y,
D =t —1(_m>
m = tan X

I, = sin"1(Z,,)

[3.33]

O cone de confianga a;_, ao redor da media estimada € um parametro estatistico se-
melhante ao desvio padrdo angular, em que existe um nivel de confiabilidade 1 — p de que a
direcdo média real esteja confinada dentro deste cone. Na analise paleomagnética, usualmente

é utilizado o nivel de confianca de 0,95 (95%), denotado por aqs:

1
N—-R 1 \N-1 140°
= -1 e — — = 334
Qg5 = COS {1 R (0’95) 1‘ =i [ ]

em que k € uma estimativa do parametro de precisdo k e pode ser calculado pela Equacgédo

abaixo:

k=—— [3.35]

A premissa basica do paleomagnetismo, diz respeito ao dipolo geocéntrico e axial
(DGA), considerando que a variacdo paleossecular do campo geomagnético seja eliminada
numa média temporal. Um sitio de amostragem corresponde a um Unico instante no tempo ge-
ologico (Butler, 1992). Portanto, caso a média dos sitios elimine a variacdo paleossecular, a
equacao do dipolo pode ser empregada para determinar a paleolatitude em que a unidade geo-

I6gica em estudo se formou:
B
tan (1) = B—r = 2 - cot(p) = 2 -tan(4), [3.36]
G

em que I é a inclinagcdo do campo em relagdo a horizontal, B, e Bg sd0 as componentes radial

e tangencial do campo, p € a colatitude, e A = (90° — p) € a paleolatitude.

A partir da direcdo média (D, I,,,), do sitio de amostragem de coordenadas (4, ¢s)
e da Equacéo [3.36] (equacdo do dipolo), é possivel calcular a localizacdo do polo geomagné-

tico (Ap, ¢p) deste sitio através da trigonometria esférica (Figura 3.15; Equacdes [3.37]):
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Figura 3.15 — Representacdo geométrica dos célculos utilizados para determinar a posi¢ao do polo geomagnético
virtual (PGV) a partir da declinagdo e inclinagdo magnética no sitio de amostragem. is e ¢s: latitude e longitude
do sitio de amostragem; Ap e ¢p: latitude e longitude do PGV; g: diferenca longitudinal entre 0 PGV e o sitio
de amostragem; p: colatitude entre 0 PGV e o sitio de amostragem; dp e dm: semieixos paralelo e perpendicular
a p da elipse de confianca do PGV; D: declinacdo magnética. Fonte: Lanza e Meloni (2006); Lowrie (2007).

. tan (I,,) _ 2
p=cot™ (T) = tan™ (tan (Im)> [3:37]
Ay = sin~1(sin(As) - cos(p) + cos(As) - sin(p) - cos(Dy,)) [3.38]
_ . _,(sin(p) - sin (Dy,)
p = sin 1< c0s (1) > [3.39]
{ bp = s+ 0, se cos(p) = sin(Ag) - sin(4p) [3.40]
¢p = s — [ +180°, se cos(p) < sin(4g) - sin(4p)

Em que B € a diferenca longitudinal entre o polo P e o sitio de amostragem S.

O ays € transformado em elipses de confianca, com semieixos paralelos (dp) ou per-

pendiculares (dm) ao grande circulo:

. 2

dp = o <1 +3 ;:os (p)) [3.41]
sin(p)

dm = agys ( " (Im)) [3.42]

O polo calculado para um sitio de amostragem é chamado de polo geomagnético vir-
tual (PGV), pois corresponde a um Unico instante no tempo geologico (Butler, 1992). A média

dos PGV’s pode eliminar a variacdo paleossecular, e assim, é possivel determinar as
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coordenadas do polo paleomagnético e seu respectivo cone de confianga (Ags) através da média
dos PGV’s. Para isso, cada PGV ¢é tratado como um ponto na esfera unitaria e é aplicada a
estatistica de Fisher (1953), sendo que a inclinacéo e a declinacdo sdo substituidas, respectiva-
mente, pela latitude e longitude do PGV.

Ap0s determinar um polo paleomagnético, ele ainda pode ser qualificado atraves de 7
critérios, de acordo com os trabalhos de VVan der Voo (1990) e/ou de Meert et al. (2020). Estes

critérios estdo resumidos na Tabela abaixo:

Tabela 3.2 — Critérios de confiabilidade R para um polo paleomagnético, segundo o trabalho de Meert et al. (2020).
R Descricdo da qualificacdo R
1

Idade da rocha bem-determinada e a conjectura de . L
o . Erros das idades radiométricas inferiores a +15 Ma.
gue a magnetizacdo tem a mesma idade da rocha.

Aplicacdo de diferentes métodos de desmagnetiza-
5 o . . cdo em etapas. Testes para eliminar a variacdo pa-
YAl Apresentagdo de técnicas e analises estatisticas. )

leossecular. N > 25, 10 < K < 70 e minimo de 3

espécimes por sitio.

_ » Analise magnética e/ou microscépica para identifi-
KB Avaliacdo dos portadores magnéticos. y »
cacéo dos portadores magnéticos.

Testes de campo que verifiquem a idade da magneti-  Teste de dobra/tecténica/contato cozido/conglome-

zacéo. rado positivos.

. . Presume-se que as rochas estudadas ndo sofreram
Controle estrutural e coeréncia tecténica com o bloco . ) . L
movimentacdo tectonica desde a aquisi¢do de sua
ou craton estudado. L
magnetizacdo primaria.

5 » . Direcbes normais e reversas antipodais estatistica-
Presenca de reversoes magnéticas (teste da reversdo S L
iivo) mente significativas pelos critérios de Heslop &
positivo). _
Roberts (2018) e McFadden & McElhinny (1990).
Testes de campo podem comprovar que o polo de-
Il Nao possuir correlagcdo com polos recentes. terminado é mais antigo do que seu semelhante

mais recente.
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3.2.8. AMOSTRAGEM PALEOMAGNETICA

Uma boa amostragem é crucial para que se obtenha um bom conjunto de dados dire-
cionais para calcular um polo paleomagnético. Assim, varias amostras (normalmente, de 5 a 8
cilindros) séo perfuradas de cada sitio de amostragem, com perfuratriz portatil, para eliminar
erros experimentais e de amostragem. Além disso, um ndmero significativo de sitios in situ,
deve ser amostrado visando eliminar a variacdo paleossecular, fornecendo, assim, um polo pa-
leomagnético que represente o campo de um dipolo geocéntrico axial (modelo DGA).

Por outro lado, as diregdes de magnetizacdo medidas sdo referenciadas ao sistema de
coordenadas geogréaficas. Assim, os cilindros coletados devem ser orientados no campo através
de bussolas magnética e/ou solar. Para isto, utiliza-se do equipamento (orientador) apresentado
na Figura 3.16, no qual uma bussola magnética € inserida. Um tubo vazado apresentando uma
fenda € inserido no furo produzido pela perfuratriz e, atraveés de movimentos na vertical e na
horizontal, a plataforma com a blssola magnética é colocada e fixada na horizontal. A fenda
serve como referéncia para se fazer uma marca na amostra a ser coletada (ainda in situ). Neste
momento, medem-se o0 angulo que a marca faz com o norte magnético da bussola, o qual é
chamado de “azimute magnético”, e o angulo entre a vertical local e o eixo representado pelo
furo de amostragem, o qual é chamado de “dip”. Nos trabalhos paleomagnéticos utiliza-se bus-
sola ndo declinada e posteriormente o azimute € corrigido da declinagdo magnética local.

O orientador permite também que o azimute solar seja determinado. Para isto, mede-
se 0 angulo que a sombra do gnomon do orientador faz em relacdo a marca da amostra. Conhe-
cendo as coordenadas geograficas do local (determinadas através de um GPS) e 0 horario exato
de medida, é possivel calcular o azimute do sol (angulo que a sombra faz com o norte geogra-
fico) e, por consequéncia, o angulo que a marca faz com o norte geografico (azimute solar). O
uso da bussola solar é importante para amostras que apresentam intensidades de magnetizacéo

muito altas, pois estas podem influenciar a bussola magnética.
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ORIENTADOR

FUROS DE Pl
| AMOSTRAGEM

Lo

L

Figura 3.16 — Orientador (equipamento) utilizado em campo para orientacdo dos cilindros coletados. Nota-se que
ele é inserido no furo de amostragem para a marcacao das amostras.
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4. ANALISE GEOCRONOLOGICA

41. METODOLOGIA

A preparacéo foi realizada nas dependéncias do Laboratorio de Geologia Isotopica da
UNICAMP (LAGIS) e no Centro de Pesquisas em Geocronologia da USP (CPGeo). Durante o
campo, foram coletados blocos de diabasio (sitio 12) e de hornfels (sitio 28) com dimensdes de,
aproximadamente, 20 cm x 15 cm x 10 cm (Figura 4.1a), para determinar a idade da Suite
Arinos. Estas rochas passaram por duas etapas para diminuigdo da granulometria, comegando
com a trituracdo (Figura 4.1b) e, posteriormente, pelo moinho de discos de tungsténio.

O uso de peneiras com malhas de 25-40 mesh e de 16-25 mesh serviu para separar a
particdo de grdos com 0,71-1,19 mm (16-25 mesh), que foram enxaguadas em &gua de torneira,
passaram por banho ultrassénico por cinco minutos em &gua destilada (Figura 4.1c), e foram
novamente enxaguados em agua destilada para completa limpeza e desagregacdo de minerais
argilosos. Por fim, foi realizada a sele¢do dos grdos mais uniformes no microscopio (Figura
4.1d).

Apos a escolha dos grédos, as amostras foram enviadas para analise de is6topos de po-
tassio e argbnio no espectrometro de fonte gasosa ARGUS VI da Thermo Fisher Scientific,
disponivel no CPGeo. A amostra do sitio ARI12 foi dividida em 4 parti¢Ges de = 3,2 £ 0,005
mg, enquanto a ARI28 foi dividida em 3 particdes de =~ 4,7 £ 0.005 mg. As particdes foram
submetidas a lasers de ablacdo em etapas crescentes, até atingir 5 W. Pelo menos uma particdo
de cada amostra foi submetida a etapas mais detalhadas com passos de 0,1 W nos 10 primeiros
feixes (A alJ), de 0,2 W nos 5 feixes seguintes (K a O) e de 0,3 a 0,5 W nos ultimos feixes (P a
Z). Nas particdes restantes, os passos alternavam de 0,2 a 0,5 W, sendo mais detalhado no
inicio. A metodologia empregada no CPGeo para datagdo K—Ar “sem spike” esta descrita no
trabalho de Oliveira et al. (2022). A porcentagem de argdnio radiogénico liberado foi normali-
zada em funcdo das massas das particdes das amostras, que foram medidas em balancgas de
precisdo. Em um programa em linguagem Python, disponibilizado pelo laboratério, foram pro-
cessadas as informacg0es tabeladas pelo espectrdmetro, para assim determinar uma idade média

para as amostras.
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Figura 4.1 — (a) Bloco da amostra ARI28 (hornfels). (b) Triturador de rochas do LAGIS-IG-UNICAMP. (c) Banho
ultrassénico das amostras moidas. Procedimento realizado no CPGeo-1Gc-USP. (d) Imagem de lupa dos graos
selecionados para datacéo (+1 mm). Fonte: autoria propria.

O fluxograma da Figura 4.2 resume as etapas de preparacao para a datacao:

TRITURACAO
As amostras foram trituradas no britador de mandibulas.

MOAGEM
Diminuicéo da granulometria no moinho de discos de tungsténio.

|¢

|¢

PENEIRA
Separacdo dos gréos em agitador de peneiras suspensas, com malhas de 25—40 mesh e de 16-25 mesh.

ENXAGUE EM AGUA DE TORNEIRA

|¢

Retirada de minerais de argila.

A 4

CINCO MINUTOS EM BANHO ULTRASSONICO COM AGUA DESTILADA

ENXAQUE COM AGUA DESTILADA

SELECAO DOS GRAOS DE 16-25 MESH (0.71 A 1.19 MM) NA LUPA

ESPECTROMETRO DE FONTE GASOSA
As amostras foram levadas para realizar a datagdo K—Ar no ARGUS VI (Thermo Fisher Scientific).
Figura 4.2 — Fluxograma mostrando a sequéncia de etapas de preparacdo para a datagdo pelo método K—Ar.
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4.2. RESULTADOS DA DATACAO K-AR

A amostra ARI12 apresentou boa replicabilidade entre as suas parti¢fes, observadas
pela massa de argonio radiogénico liberado durante os passos de aquecimento (Figura 4.3c, f,
I, ). Por outro lado, a amostra ARI28 n&o apresentou boa replicabilidade entre as suas parti¢oes,
e foi desconsiderada para o calculo das idades K—Ar (Figura 4.4).
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Figura 4.3 — Histogramas das 4 particGes da amostra ARI12, mostrando a extracdo das massas de Ar [(a), (d),
(@), (O], BAr [(0), (e), (h), (K)] e “°Ar [(c), (), (i), ()] por etapa de aquecimento, representado em funcédo da
poténcia do laser de ablacdo. A massa de Ar* (argdnio radiogénico) liberado pelas amostras (curva preta sobre 0s

histogramas de (c), (), (i), (1)) teve boa replicabilidade entre as parti¢cdes.
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Extragao das massas: 36, 38 e 40 para a amostra ARI28-1
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Figura 4.4 — Histogramas das 3 particGes da amostra ARI28, mostrando a extracdo das massas de *Ar [(a), (d),
(@)1, AT [(0), (e), (N)] e “°Ar [(c), (f), (i)] por etapa de aquecimento, representado em funcéo da poténcia do laser
de ablacdo. Nota-se que a massa de Ar* (argénio radiogénico) liberado pelas amostras (curva preta sobre os his-
togramas de (c), (f), (i)) ndo séo coerentes.

Foram utilizados os dados geoquimicos de Silva et al. (1980) e de Souza & Abreu-
Filho (2007) para o célculo das idades K-Ar (Equactes [3.10] a [3.14]). Por intermédio do
gréafico tipo boxplot, foi possivel aferir valores para a concentracdo de potassio nas amostras
estudadas neste trabalho (Figura 4.5). Observa-se que a concentracdo de K>O do trabalho de
Silva et al. (1980) é mais dispersa, diferente do trabalho de Souza & Abreu-Filho (2007) em
que sdo menos dispersos. Todavia, a Figura 4.5 mostra que ha grande variabilidade nas concen-
tragcOes de 6xido de potassio nas rochas da Suite Intrusiva Arinos. Devido a este fator, as idades

para estas rochas foram aferidas utilizando-se dos valores dos terceiros quartis (0,71% da
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andlise de Silva et al. (1980) e 0,51% da andlise de Souza & Abreu-Filho (2007)), das medianas
(0,46% da analise de Silva et al. (1980) e 0,37% da analise de Souza & Abreu-Filho (2007)) e
das médias aritméticas (0,54% da analise de Silva et al. (1980) e 0,41% da analise de Souza &
Abreu-Filho (2007)). O erro considerado foi de 0,01%.

_|_
0.7 1
0.6
9 [
¥ 0.5 A1
R
04 T J_
0.3 1 l

Silva et al. (1980) Souza & Abreu-Filho (2007)

Figura 4.5 — Analise pelo gréfico boxplot da distribuicdo da concentracdo de K20 para os trabalhos de Silva et al.
(1980) (em rosa) e de Souza & Abreu-Filho (2007) (em verde). Nota-se que no gréafico rosa, ha uma maior disper-
sdo de valores, com terceiro quartil de 0,71% e primeiro quartil de 0,4%, mediana em 0,46% e média em 0,54%.
Ja no grafico em verde, o terceiro quartil é de 0,51% e primeiro quartil de 0,34%, com mediana em 0,37% e média
em 0,41%.

Nota-se pela
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Tabela 4.1, que as concentracOes de KO menores que 0,54% forneceram idades su-
periores a 1400 Ma e possuem um erro maior. Por outro lado, a concentragéo de 0,71% de K20
apresentou uma idade minima de 1139 + 78 Ma para a Suite Intrusiva Arinos, que € mais coe-
rente com a idade méaxima (1250-1300 Ma) de deposicao da Formacédo Dardanelos (vide topico

2.3.3.1. MP2d — FORMAGCAO DARDANELOS (< 1300 — 1250 Ma)).
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Tabela 4.1 — Idades resultantes para diferentes teores de K,O. O teor de 0,41% de KzO representa a média dos
resultados obtidos por Souza & Abreu-Filho (2007). A média dos resultados obtidos por Silva et al. (1980) concebe
a media de 0,54%. O teor de 0,47% corresponde a média global dos dois trabalhos citados acima. O teor de 0,51%
provém da andlise geoquimica da amostra MC211, localizada préxima ao sitio ARI12 (Souza & Abreu-Filho,
2007). O teor de 0,71% corresponde ao limite superior do conjunto de analises realizadas por Silva et al.

Amostra Idade (Ma) % Ar (atm) TK (%) TA" (ppb) m36/m38

ARI12-1 1804 + 35 1,7+0,5 0,34+ 0,01 73,5+0,3 15+0,3

ARI12-2 1460 + 31 1,7+0,5 0,34+ 0,01 53,3+0,2 21+08
ARI12-3 1722 + 35 1,3+0,6 0,34+0,01 68,3+0,3 1,3+0/4
ARI12-4 1659 + 34 16+05 0,34+0,01 645+0,3 2,5%+0,8

Mediana: 1690 + 102 Ma

ARI12-1 1652 + 30 1,7+0,5 0,39+ 0,01 73,5+0,3 15+0,3
ARI12-2 1327 + 26 1,7+0,5 0,39+ 0,01 53,3+0,2 21+08
ARI12-3 1574 +29 1,3+0,6 0,39+ 0,01 68,3+ 0,3 1,3+0,4
ARI12-4 1514 + 28 16 +0,5 0,39+ 0,01 64,5+0,3 25+0,8

Mediana: 1544 + 96 Ma

ARI12-1 1573 £ 27 1,705 0,42 +0,01 735+0,3 15+0,3
ARI12-2 1258 + 23 1,705 0,42 +0,01 53,3+0,2 2,1+0,8
ARI12-3 1497 + 26 1,3+0,6 0,42 +0,01 68,3+0,3 1,3+04
ARI12-4 1440 + 26 16+05 0,42 +0,01 645+0,3 2,5%+0,8

Mediana: 1468 + 93 Ma

ARI12-1 1501 + 25 1,7+0,5 0,45+ 0,01 735+0,3 15+0,3
ARI12-2 1197 £ 21 1,7+0,5 0,45+ 0,01 53,3+0,2 21+08
ARI12-3 1428 + 24 1,3+0,6 0,45+0,01 68,3+0,3 1,3+0/4
ARI12-4 1372 £ 23 16+05 0,45+0,01 645+0,3 2,5%+0,8

Mediana: 1400 + 90 Ma

ARI12-1 1227 £ 17 1,7+0,5 0,60 £ 0,01 735+0,3 15+0,3
ARI12-2 964 + 15 1,7+0,5 0,60 £ 0,01 53,3+0,2 21+08
ARI12-3 1163 =+ 17 1,3+0,6 0,60 £ 0,01 68,3+0,3 1,3+0,4
ARI12-4 1115+ 16 16 +0,5 0,60 £ 0,01 64,5+0,3 25+0,8

Mediana: 1139 + 78 Ma

% K:0: teor de dxido de potassio; TX: teor de potassio; TA": teor de argdnio radiogénico; m36/m38: razdo de

controle.
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5.  ANALISE PALEOMAGNETICA

5.1. METODOLOGIA

5.1.1. AMOSTRAGEM PALEOMAGNETICA

Neste trabalho, foram coletados 64 cilindros de diabéasio, 54 cilindros de arenito e 3
cilindros de hornfels in situ (sitio 28) com o auxilio de uma perfuratriz adaptada com broca
diamantada (Tabela 5.2; Figura 2.1; Figura 5.1a). As amostras foram orientadas no campo com
auxilio de bussolas magnética e solar. Os cilindros de hornfels (sitio ARI28), originado pelo
metamorfismo de contato devido a intrusdo da soleira Arinos, foram coletados para o teste de
contato cozido e determinar a idade da intrusdo (vide acima). Para a analise paleomagnética,
foram considerados os dados dos trabalhos de Dutra (2019) e Massucato-Silva (2021), totali-
zando 250 cilindros amostrados.

o RV ABIEIT L S e
Figura 5.1 — (a) Amostragem paleomagnética, com auxilio da perfuratriz adaptada com broca diamantada. (b)
Espécimes de diabasio na bancada do laboratorio. (c) Serra-dupla manual do USPMAG. (d) Espécime triturado
no almofariz de latdo. Fonte: autoria prdpria.

Os sitios ARI29, ARI31, ARI32, ARI33 e ARI34 foram afetados por uma falha normal
basculada. Para a correcdo tectonica destes sitios, foram considerados os planos de acamamento
de arenitos da zona ndo-basculada (S0) e da zona basculada (S0”), obtidas por Rocha (2019)
(Tabela 5.1; Figura 5.2). O polo médio dos planos de acamamento encontrado para a zona nao-
basculada foi PsO: 057,2°/76,8° e para a zona basculada foi , que resultou no
eixo de rotagdo 326°/19°. Portanto, os PGVs dos sitios ARI29, ARI31, ARI32, ARI33 e ARI34

foram tectonicamente corrigidos por este eixo de rotagéo.
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Tabela 5.1 — Atitudes dos planos de acamamento dos arenitos na zona ndo-basculada (SO) e da zona basculada
(S0’). Fonte: Rocha (2019).

SO Strike Dip S0’ Strike Dip
Plano 1 148° 18° Plano 1 310° 05°
Plano 2 156° 18° Plano 2 345° 05°
Plano 3 175° 10° Plano 3 330° 10°
Plano 4 142° 10° Plano 4 320° 10°
Plano 5 147° 10°
Plano 6 122° 16°

Figura 5.2 — Projecdo estereografica dos planos de acamamento, organizados na Tabela 5.1. Ps0 e Ps0’ sdo, res-
pectivamente, os polos médios dos planos de acamamento da zona ndo-basculada (em vermelho) e da zona bascu-
lada (em azul).

Nas dependéncias do Laboratorio de Paleomagnetismo e Magnetismo de Rochas da
USP (USPMAG), as amostras foram cortadas em especimes de, aproximadamente, 2,2 cm de
altura (Figura 5.1b) por meio de uma serra diamantada de disco duplo, que pode ser regulada
para a altura desejada para a amostra (Figura 5.1c). Para as etapas laboratoriais de desmagneti-
zacdo térmica e por campos alternados, 0s espécimes tiveram suas orientacfes de campo re-
marcadas, e eles receberam uma nomenclatura especifica.

Para a realizacdo das curvas de histerese e de magnetizagdo remanente isotermal, fo-
ram preparadas amostras representativas de ~5 mm para cada sitio amostrado. Para isso, foi
utilizado um almofariz de latéo (Figura 5.1d). As curvas termomagnéticas foram realizadas com
amostras pulverizadas, sendo utilizado um almofariz de agata para diminuicdo da granulome-

tria.
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Tabela 5.2 — Localizagdo dos pontos de amostragem e suas respectivas unidades geoldgicas, como apresentado na Figura 2.1. Sitios ARI01 ao ARI21 fizeram parte do trabalho

ARIO1
ARIOQ2
ARIO3
ARI04
ARI05
ARI06
ARIO7
ARIO8
ARIQ9
ARI10
ARI11
ARI12*
ARI13
ARI14
ARI15
ARI16
ARI17
ARI18
ARI19
ARI20
ARI21

Dutra (2019) e Massucato-Silva (2021)

10°16' 04,4"
10°16' 34,4"
10°16'02,2"
10°15'57,7"
10°16' 29,8"
10°16' 33,3"
10°16' 30,5"
10°16'32,1"
10°16' 30,9"
10°19'42,4"
10°16'30,1"
10°20' 27,8"
10°17' 06,5"
10°17' 06,4"
10°17' 09,6"
10°10'01,3"
10°11'52,7"
10°17'21,5"
10°20' 56,7"
10°21' 04,6"
10°21' 04,4"

59° 13'08,7"
590 12'49,1"
59°09' 44,9"
59° 14' 06,3"
59° 13' 14,8"
59° 13' 09,8"
59° 13' 00,9"
59°012'51,1"
59°052' 21, 7"
58°12' 51,5"
590 27' 09,3"
590 22' 14,0"
590 22' 27,6"
590 22' 28,4"
590 22' 25,5"
590 27' 07,8"
59° 25' 46,1"
590 21' 53, 7"
59° 36' 49,3"
59° 36' 33,3"
59° 26' 33,2"

Unidade geoldgica

Suite Arinos
Suite Arinos
Suite Arinos
Suite Arinos
Suite Arinos
Formacdo Dardanelos
Formacéo Dardanelos
Suite Arinos
Suite Arinos
?
Suite Arinos
Suite Arinos
Suite Arinos
Suite Arinos
Suite Arinos
Formacdo Dardanelos
Formacdo Dardanelos
Suite Arinos
Formacdo Dardanelos
Formac&o Dardanelos
Formac&o Dardanelos

*: sitios com blocos enviados para datacdo no CPGeo-USP.

Rocha
Diabasio
Diabasio
Diabasio
Diabasio
Diabasio
Arenito
Arenito
Diabasio
Diabasio

?
Diabasio
Diabasio
Diabasio
Diabasio
Diabasio
Arenito
Arenito
Diabasio
Folhelho
Arenito
Arenito

ARI22
ARI23
ARI24
ARI25
ARI26
ARI27
ARI28*
ARI29
ARI30
ARI31
ARI32
ARI33
ARI34
ARI35
ARI36
ARI37
ARI38
ARI39

de Dutra (2019) e de Massucato-Silva (2021). Sitios ARI22 ao ARI39 sdo da nova amostragem, realizada em agosto de 2021.

Este trabalho

Coordenadas geogréaficas

Latitude

10°29'10,3"
100 29' 24,4"
10°23'12,0"
10° 23'15,7"
10° 23'16,3"
10° 22' 58,3"
10° 20" 22,3"
10° 25' 02,6"
100 21' 55,7"
10° 25' 05,3"
10° 25' 23,3"
10° 25'21,9"
10° 25' 34,5"
10° 32' 56,7"
10° 25' 35,5"
10° 28' 39,5"
10°31'18,9"
10° 34' 45,1"

58°55'01,0"
58° 54' 59,2"
58°57' 05, 7"
58°57' 08,2"
58°57' 06, 7"
58° 52' 33,9"
57°57' 20,6"
58°00' 20,4"
57°49' 435"
58°00' 17,6"
58°00' 13,1"
58°00' 15,0"
58°00' 14,4"
57°54' 38,9"
57°44' 34,0"
57°44' 08,4"
57°44'10,1"
57°42'59,5"

Unidade geoldgica

Suite Arinos
Suite Arinos
Suite Arinos
Suite Arinos
Suite Arinos
Formacdo Dardanelos
Contato
Suite Arinos
Formacdo Dardanelos
Suite Arinos
Suite Arinos
Suite Arinos
Suite Arinos
Formacdo Dardanelos
Formacéo Dardanelos
Formacéo Dardanelos
Formacéo Dardanelos
Formacéo Dardanelos

Rocha
Diabasio
Diabasio
Diabasio
Diabasio
Diabasio
Arenito
Hornfels
Diabasio
Arenito
Diabasio
Diabasio
Diabasio
Diabasio
Arenito
Arenito
Arenito
Arenito
Arenito
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5.1.1.1. IDENTIFICACAO E ORIENTACAO DOS ESPECIMES

A orientacéo do cilindro segue o padrdo mostrado na Figura 5.3, em que as setas apon-
tam para o topo do furo de amostragem.

Cada um dos espécimes recebeu uma nomenclatura para identificacdo, respeitando a
hierarquia seguinte: nome da cole¢do + numero do sitio de amostragem + letra do cilindro
coletado + numero do espécime cortado. O nome escolhido para esta colecéo foi ARI (prove-
niente de “Suite Arinos”).

O numero da amostra depende da posicao de corte, em que 0 1 corresponde ao espé-
cime da base, e este nUmero aumenta em direcdo ao topo, indicado pela seta para cima. Por
exemplo, a amostra ARI22-A1 corresponde ao especime na base do cilindro A, do sitio 22, da
colecdo ARI. A Figura 5.3 abaixo mostra 0 esquema de nomenclatura e de marcacao dos espé-

cimes, seguindo o exemplo acima:

TOPO
v i

S N

&= — ARI22-Ad

O

g e -

g _________

“ L ARI22-A3

€3]

=

g _J

. _

=]

) L

2 ARI22-A2

)

e _J

E’“ _

= — ARI22-A1

BASE

Figura 5.3 — Representacdo visual de como os espécimes sdo nomeados e orientados, tomando o cilindro A do
sitio ARI22 como exemplo. As setas representam a orientagdo do eixo vertical (medida do azimute) e da linha do
plunge do cilindro coletado (apontada para o topo do furo). Fonte: autoria propria.

5.1.2. DESMAGNETIZACAO TERMICA E POR CAMPOS ALTERNADOS

Desmagnetizacdes térmicas e por campos alternados foram empregadas para a separa-
cdo das componentes de magnetizagdo presentes nas rochas analisadas. Estes procedimentos
foram realizados no laboratorio blindado do USPMAG, onde a intensidade do campo em seu

interior é inferior a 2 uT.
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O desmagnetizador térmico TD48SC da ASC Scientific, com capacidade para 48
amostras, foi utilizado para o procedimento de desmagnetizagdo térmica, o qual consistiu em
etapas crescentes, com passos de 100 °C para o intervalo de 0 e 200 °C, passos de 50 °C entre
200 e 500 °C e passos de 20 °C entre 500 e 700 °C. Apds cada etapa de aquecimento/resfria-
mento, a magnetizagdo das amostras foi medida nos magnetdometros JR6A da AGICO ou no
magnetdmetro de rocha supercondutor 755-4K da 2G Enterprises (no caso de amostras com
MRN < 10 A/m).

Para a desmagnetizacdo por campos alternados, foram utilizados os desmagnetizado-
res rotativos LDA3A ou LDA5SA da AGICO, ou ainda, o desmagnetizador acoplado ao magne-
tdmetro criogénico 755-4K da 2G Enterprises. Em geral, seguiu-se o protocolo de passos de 2
mT entre 0 e 20 mT, passos de 5 mT entre 20 e 60 mT, passos de 10 mT entre 60 e 100 mT e
passos de 20 mT entre 100 e 200 mT. Em algumas amostras, foi necessario estender 0s passos
de 2 mT ou de 5 mT para campos maiores. Entre uma etapa e outra da desmagnetizacao, as
amostras foram medidas nos magnetémetros JR6A da AGICO ou no magnetdmetro de rocha
supercondutor 755-4K da 2G Enterprises (no caso de amostras com MRN < 10 A/m).

A analise das componentes principais (Kirschvink, 1980) foi realizada no software
livre Remasoft 3.0 (Chadima & Hrouda, 2007), disponibilizado pela AGICO.

5.1.3. CURVAS TERMOMAGNETICAS

Amostras representativas de 30 sitios foram preparadas para a realizacdo das curvas
termomagnéticas. Para este procedimento, foi utilizado o susceptibilimetro KLY-4S da
AGICO, disponibilizado pelo USPMAG.

Uma pequena quantidade de amostra pulverizada foi adicionada a tubos de quartzo
com um termopar acoplado. Para se chegar a temperatura de —192 °C, os tubos foram alocados
dentro de criostatos, onde foi inserido nitrogénio liquido gradualmente, até chegar a tempera-
tura desejada. Apoés o resfriamento, a amostra foi aquecida até chegar a temperatura ambiente
(“ciclo frio”). Depois do “ciclo frio”, o tubo de quartzo e o termopar foram colocados na forna-
Iha, que foi aquecida até 700 °C e depois resfriada até a temperatura ambiente (“ciclo quente”).
A susceptibilidade foi medida de forma discreta durante o ciclo frio (ap6s atingir a temperatura
de nitrogénio liquido) e quente, com intervalos de temperatura ndo-lineares de 0,5 a 2 °C.

As curvas foram corrigidas do ruido de fundo (tubo vazio) no software livre Cureval
8.0 (AGICO). Por fim, as curvas de susceptibilidade magnética foram plotadas e interpretadas

em programas escritos em linguagem Python.
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5.1.4. CURVAS DE HISTERESE, DIAGRAMAS FORC E CURVAS DE MAGNETIZACAO
REMANENTE ISOTERMAL

As curvas de histerese e de magnetizagdo remanente isotermal foram utilizadas para
identificar e verificar o espectro de coercividades dos minerais presentes em amostras repre-
sentativas dos sitios. Ja os diagramas FORC foram realizados nos sitios ARI112, ARI29 e ARI31
com a finalidade de identificar as estruturas de dominio magnético.

Todas estas medidas foram realizadas no magnetometro de amostra vibrante VSM
2900 Series AGM fabricado pela MicroMag, disponibilizado pelo USPMAG. O suporte de
amostra comporta pequenos pedacos de rocha de ~5 mm, que foram fixados no suporte com o
auxilio de uma resina de silicone ou de adesivo instantaneo em gel.

O protocolo seguido para a histerese foi de medidas continuas até o campo maximo de
500 mT, com incremento de 2 mT, e tempo médio de medida de 1 a 6 s. Apds cada medida, a
magnetizacdo foi corrigida da massa do espécime e foi aplicada a correcao do efeito paramag-
nético. Em amostras de sinal muito fraco, foi necessario aplicar a suavizagdo do sinal.

Para as medidas de MRI, o protocolo seguido foi de campo maximo de 1 T, atingido
através de uma sequéncia ndo-linear de 100 a 250 pontos de medida, com tempo médio de 0,5
a 4 s para cada medida. O equipamento foi regulado para desmagnetizar as amostras a campo
de 1 T antes de medi-las. Assim como na histerese, foi realizada a corregéo pela massa.

Tanto para a histerese, quanto para as curvas de magnetizacdo remanente isotermal, 0
processamento e as correcdes foram realizados no software da MicroMag, enquanto os graficos
foram feitos em programas na linguagem Python.

Os diagramas FORC seguiram um protocolo Unico para cada amostra, com 100 a 250
curvas de primeira ordem. O processamento destas curvas foi realizado no FORCsensei, desen-
volvido pelo grupo FORCaist do National Institute of Advanced Industrial Science and Techno-
logy (AIST).

5.2. RESULTADOS PALEOMAGNETICOS

5.2.1. CARACTERISTICAS MAGNETICAS DAS AMOSTRAS

Curvas termomagnéticas tipicas s@o apresentadas para os sitios ARI26 (Figura 5.4a) e
ARI29 (Figura 5.4b) da Suite Intrusiva Arinos e para os sitios ARI27 (Figura 5.4c) e ARI30
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(Figura 5.4d) da Formag&o Dardanelos. Na amostra de diabasio ARI26-G, é observada a tran-
sicdo de Verwey (Tv) a—165°C e uma temperatura de Curie/Néel (Tc) de 575°C, representando
um comportamento caracteristico da presenca de titanomagnetita com baixo teor de titanio. Por
outro lado, a amostra ARI29-D n&o apresenta Tv e € caracterizada por duas temperaturas de
Curie: umaa 520°C e outra a 580°C, as quais indicam, provavelmente, predominio de titano-
magnetitas e, em menor propor¢do, magnetita. Ambas as amostras possuem curvas termomag-
néticas irreversiveis, com aumento significativo da susceptibilidade magnética, possivelmente
associadas a formacdo de magnetita ou titanomagnetita.

Ja& nas amostras ARI27-D e ARI30-C de rochas sedimentares, € possivel observar um
comportamento predominantemente paramagnético durante o aquecimento. As curvas termo-
magnéticas destas amostras sdo irreversiveis, associadas ao aumento da susceptibilidade mag-
nética apos o aquecimento destas amostras a 700°C, possivelmente devido a formacéo de mag-

netitas.
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Figura 5.4 — Curvas termomagnéticas de amostras de diabasio da Suite Arinos ((a) e (b)) e de amostras de arenito
da Formacdo Dardanelos ((c) e (d)). (a): Curva termomagnética irreversivel com aumento da susceptibilidade
magnética, tipica da presenca de magnetita. S&o identificadas Tv = —165 °C e T¢ = 575 °C. (b): Curva termomag-
nética tipica da presenca de dois minerais, provavelmente titanomagnetita e magnetita, com temperaturas de Curie
de 520°C e 580°C, respectivamente. A curva é irreversivel, com aumento da susceptibilidade magnética. (c) e (d):
Curvas termomagnéticas mostram um comportamento essencialmente paramagnético, com formag&o de magnetita
apos 0 aquecimento, como observado na curva azul (resfriamento). Curvas em vermelho representam a suscepti-
bilidade magnética obtida durante o aquecimento (heating) e curvas em azul a susceptibilidade magnética medida
com o resfriamento (cooling). Em verde, esta representada a derivada das curvas de aquecimento, utilizada para
inferir a temperatura de Curie/Néel (T¢) e a transicdo de Verwey (Tv).

As curvas de histerese e de magnetizacdo remanente isotermal (MRI) foram efetuadas
para, pelo menos, uma amostra de cada sitio, visando identificar os minerais magnéticos pre-
sentes nas rochas investigadas, através de suas coercividades. Diagramas FORC também foram
efetuados para amostras selecionadas para investigar o estado de estrutura de dominio de seus
minerais. As Figuras Figura 5.5 e Figura 5.6 mostram as curvas de histerese e de magnetizacéo
remanente isotérmica (MRI), respectivamente, para as amostras das soleiras e das rochas sedi-
mentares.



90

ARI22

ARI23

—— Nao corrigido 1.0 =~ Nio corrigido 1.0
—— Corrigido — Corrigido
05 0.5 0.5 0.5
& 3
E £
0 0 0 0
a) 2 b) =
@ 2 () 2
0.5 0.5 0.5 0.5
-1.0 1.0 1.0 1.0
050 025 0 025 050 -0  -05 0 05 1.0 050 025 0 025 050 -l0 05 0 05 10
\ H(T) H(T) / \ H(T) H(T) /
4 ARI24 N/ AR5 ™
104 Nio corrigido 10 1.0 — Nao corrigido 1.0
= Corrigido —— Corrigido
0.5 0.5 05 0.5
é E 0 0
= 0 =
c) = d
©Z @5
0.5 0.5 -0.5 05
1.0 1.0 1.0 1.0
050 025 0 025 050 -10 05 0 05 10 050 025 0 025 050 -0 -05 0 05 10
\ M H(T) / K H(T) H(T) J
/ ARI26 \ / ARI29 \
1.0 — Nao corrigido 1.0 1.0{ —— Nao corrigido 1.0
—— Corrigido = Corrigido
0.5 0.5 0.5 0.5
=1 ><
R g
EE 0 0 EE 0 0
(3= (OB
05 0.5 0.5 0.5
-1.0 1.0 1.0 -1.0
050 025 0 025 050 -10 05 0 05 10 050 025 0 025 050 -0 -03 0 05 1.0
k H(T) H(T) / \ H(T) H(T) /
/ ARI31 \ / ARI32 \
1.0 { — Nio corrigido Lo 107 Nao comigido 1.0
— Corrigido — Corrigido
05 0.5 05 05
»
o =
E 0 0 zE 0 0
= h) 2
(®32 (2
05 0.5 0.5 0.5
-1.0 1.0 1.0 1.0
050 -025 0 025 050 -0 .05 0 05 10 050 025 0 025 050  -l0  -05 0 05 10
\ H(T) H(T) / K H(T) H(T) /
/ ARI33 \ / ARI34 \
1.0 — Nao corrigido 1.0 1.0{ — Nio corrigido 1.0
= Corrigido .| = Corrigido
0.5 0.5 0.5 05
3 ﬁ f
3 e
EE 0 0 EE 1] 0
i) 2 i
(L= @z
0.5 0.5 05 0.5
1.0 1.0 10 10
050 025 0 025 050 -10  -05 0 05 10 050 025 0 025 050 -0 05 0 05 1.0
\ H (D) HT) AN H(T) H(T) J

Figura 5.5 — Curvas de histerese (a esquerda) e de magnetizagcdo remanente isotérmica (a direita) em amostras da
Suite Arinos. Em azul, estdo representadas as curvas ndo corrigidas, e em vermelho as curvas de histerese, corri-
gidas do efeito paramagnético. As curvas de histerese apresentadas sdo do tipo cintura-fina, e sdo caracteristicas
de minerais de baixa coercividade. As curvas de MRI atingem a magnetizacdo de saturacdo a campos inferiores a
0,25 T, indicando a presenca de titanomagnetita ou de magnetita nas amostras. M/Mmax — momento magnético
relativo; H (T) — campo magnético aplicado, em tesla.
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Figura 5.6 — Curvas de histerese (a esquerda) e de magnetizacdo remanente isotérmica (a direita) de amostras da
Formac&o Dardanelos. Em azul, estdo representadas as curvas ndo corrigidas, e em vermelho as curvas de histerese,
corrigidas do efeito paramagnético. As curvas de histerese apresentadas sdo do tipo pescogo-de-ganso, que é ca-
racteristico da presenca de dois minerais com coercividades diferentes, sendo um de menor coercividade (i.e.,
magnetita) e outro de maior coercividade (hematita). As curvas de MRI reforcam a presenga de magnetita e hema-
tita. A magnetizacéo de saturacéo € superior a 1 T e ndo foi atingida nestas medidas. M/Mma — momento magnético
relativo; H (T) — campo magnético aplicado, em tesla.

A contribuigdo paramagnética, indicada pelas curvas azuis, foi subtraida para mostrar
somente a contribuicdo dos minerais ferromagnéticos (curvas em vermelho). As amostras da
Suite Arinos (Figura 5.5) sdo do tipo cintura-fina, caracteristica de minerais de coercividade
baixa a intermediaria, como a magnetita e/ou a titanomagnetita. As curvas de magnetizacao
remanente isotérmica reforcam a presenca destes minerais de coercividade baixa a intermedia-
ria, cuja magnetizacdo de saturacdo é atingida a campos inferiores a 0,25 T. N&o é notado a
presenca de hematita nestas amostras.
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A maioria das amostras sedimentares apresentou curvas de histerese do tipo pescoco-
de-ganso (goose-neck), indicando a mistura de minerais com coercividades distintas, sendo pro-
vavelmente magnetita e hematita. As curvas de magnetizacdo remanente isotérmica reforcam a
possibilidade da presenca desses dois portadores magnéticos, onde sdo observadas mudancas
nas inclinagGes da curva em torno de 0,25 T, além da magnetizacdo de saturacdo ndo ser atin-
gidaaté 1 T.

A Figura 5.7 abaixo mostra as curvas de histerese e de MRI para as amostras de horn-
fels, coletadas no sitio ARI28. Nota-se um comportamento tipico de magnetitas, com curvas de
histerese do tipo cintura-fina com uma forte componente paramagnética, e curvas de MRI que

atingem a magnetizagéo de saturagdo a campos inferiores a 0,25 T.
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Figura 5.7 — Curvas de histerese (a esquerda) e de magnetizagdo remanente isotérmica (a direita) das duas amostras
de hornfels. Em azul sdo representadas as curvas de histerese ndo-corrigidas do efeito paramagnético, e em ver-
melho sdo as curvas de histerese corrigidas do efeito paramagnético. Nota-se uma forte componente paramagnética
nestas amostras. Curvas de histerese do tipo cintura-fina, caracteristicas de magnetita. As curvas de MRI atingem
a magnetizagdo de saturacdo a campos inferiores a 0,25 T, refor¢ando a presenca deste mineral.

O compilado dos parametros obtidos através das curvas de MRI e de histerese para
todos os sitios estudados estdo descritos na Tabela 5.3 (abaixo). Destes parametros, foi possivel
construir o diagrama de Day et al. (1977) para os sitios da Suite Arinos (Figura 5.8). No dia-
grama é observado que as amostras de diabasio seguem a curva de Dunlop (2002b) para mistu-
ras de magnetitas SD—MD. Nota-se que as amostras representadas pelo simbolo diamante (sitios
ARI01 a ARI18) possuem mais componentes MD (até 90%) e menor campo coercivo, quando
comparadas com as amostras representadas pelo circulo cheio (sitios ARI22 a AR134).

Note que ha uma relacdo direta entre as coervidades obtidas para os sitios da Suite
Arinos e a posicao deles no Diagrama de Day (Figura 5.8), sendo que aqueles com coercivida-
des menores apresentam maior contribuicdo MD (Dunlop, 2002b). Os sitios ARI22, ARI23 e
ARI24 apresentam coercividades maiores do que 20 mT e sdo caracterizados com uma contri-

buicdo maior de grdos SD (Figura 5.8).
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Tabela 5.3 — Parametros magnéticos obtidos através das curvas de histerese e de MRI para os sitios ARIOL a ARI39. Somente os parametros obtidos neste trabalho foram
normalizados pela massa. Sitio ARI28 teve dois espécimes medidos: um do cilindro A e outro do cilindro C, devido a heterogeneidade dos espécimes. Ao lado, sdo mostrados
os simbolos (diamante ou circulo) presentes na legenda da Figura 5.8

Sitio Litologia H;(mT) Hcg (mT) mgg (Am?) Sitio Litologia H,(mT) Hcg (mT) Mgg (Am?)

ARI01 D 13,00 26,41 8,282 55,32 ARI22 D 36,13 52,35 4,280-10°° 9,881-10°
ARI02 D 15,24 24,83 7,823 37,02 ARI23 D 24,61 43,34 1,701-10° 5,805-10
ARIO3 D 11,10 23,76 4,334 33,42 ARI24 D 24,39 42,12 5,522:10 18,82:10
1 ARI04 D 16,16 34,67 7,197 38,26 ° ARI25 D 15,06 34,81 5,577-10 29,85-10
§ ARI05 D 12,86 23,46 4,941 27,89 Y ARI26 D 14,61 28,16 3,932:10° 22,39-10°
E ARI06 A 32,76 298,3 165,7-10°° 527,0-10° % ARI27 A 13,65 24,49 35,97-10° 147,4-10°
(%] ARIO7 A 43,29 334,6 147,810 464,1-10° IS ARI28A H 18,31 26,63 125,7-10° 438,5-10°
§ ARI08 D 11,43 22,61 5,189-10 29,53-108 02)_ ARI28C H 17,77 24,94 73,09-10° 231,4-10°
2 ARI09 D 11,81 24,56 4,550-10 30,22:10° E ARI29 D 13,12 31,92 3,344-10 16,76-10
% ARI11 D 9,617 22,10 1,260-10 9,988-10° Té ARI30 A 57,03 20,36 266,4-10° 352,4-10°
g ARI12 D 16,49 43,32 5,023-10 30,88:10 ic), ARI31 D 14,73 21,14 2,396-10 11,15-10°
% ARI13 D 6,474 18,73 5,723-10° 64,97-10° % ARI32 D 9,508 17,64 2,344-10 15,72-10°
g ARI14 D 7,741 20,52 4,574-10° 45,57-10° _c-;f ARI33 D 14,21 20,57 1,488-10° 7,026-108
g ARI15 D 5,824 18,10 6,402-10° 79,84-10° g ARI34 D 8,965 14,15 2,301-10° 16,71-10°
_cg ARI16 A 39,95 436,9 75,01-10° 249,6-10° % ARI35 A 64,33 249,8 118,9-10° 190,1-10°
ARI17 A 28,93 325,2 74,71-103 314,1-10° Q& ARI36 A 22,56 97,44 449,7-10° 1,341-10°
ARI18 D 5,757 14,01 2,198 35,40 ARI37 A 23,84 167,6 98,73:10° 308,5-10°
ARI19 F 17,26 111,7 111,13-10° 518,9-103 ARI38 A 39,84 213,4 193,4-10° 323,4-10°
ARI20 A 21,22 316,0 199,1-10° 775,2:10° ARI39 A 43,82 188,2 133,4-10° 222,2:10°
ARI21 A 32,78 114,4 251,1-10° 747,3:10°

Hc: campo coercivo; Hcr: coercividade de remanéncia; mrs: momento magnético associado a magnetizagdo remanente de saturagéo; ms: momento magnético de saturacdo; Mgs:
magnetizacdo remanente de saturagio; Ms: magnetizag&o de saturagéo. Litotipos — (D): diabasio; (A): arenito; (F) folhelho; (H): hornfels.



100
0.5
SP saturation envelope
~ 25 nnl
SP-SD %
200 e
_1 o
10 ED FFI'J T}
%]
"'\-LE .
P o
= [ ]
o
o
®
0.02 \ 00% .
100% [ ° Y
-2
10 MD
10° 5 10t 102
Hep
/H,

ARIDY
ARIOZ
ARIDZ

B ARIDA

ARIDS
ARIDE
ARIOS
ARINY
ARIL2
ARILY
ARILA
ARITS
ARINA
ARIZ2
ARIZ3
ARIZA
ARIZS
ARIZE
ARIZSD
ARIF1B
ARI32E
ARIZIF
ARIZAC

94

Figura 5.8 — Diagrama de Day (Day et al., 1977), com curvas tedricas para a misturas de grdos SD—MD, SP-PSD
e SP-SD (Dunlop, 2002a, 2002b). Sitios dos trabalhos de Dutra (2019) e Massucato-Silva (2021) estdo represen-
tados pelos quadrilateros, enquanto os novos dados foram plotados como circulos cheios. SD: dominio simples;

MD: multidominio; PSD: pseudo-dominio-simples; SP: superparamagnético.

Os diagramas FORC dos sitios ARI12, ARI29 e ARI31 (Figura 5.9) permitiram iden-
tificar particulas pseudo-dominio-simples em estado de voértex, ou entdo particulas PSD+SD

pouco interativas. Estes resultados apresentados sdo condizentes com o Diagrama de Day (Day

etal., 1977) da Figura 5.8, onde os sitios caem no dominio das particulas PSD.
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Figura 5.9 — Diagramas FORC para trés amostras de olivina-diabésio da Suite Arinos. Nota-se nos diagramas a
estrutura em formato de borboleta, caracteristicaa de particulas de pseudo-dominio-simples em estado de vortex.

Todos os diagramas foram suavizados por um smoothing factor (SF) de 4, indicados pelo prdéprio programa como
sendo o melhor ajuste para melhora da razéo sinal/ruido.
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5.2.2. DIRECOES DA MAGNETIZACAO REMANENTE CARACTERISTICA E POLO
PALEOMAGNETICO

Foram desmagnetizadas 504 amostras, sendo que 378 delas forneceram direcoes esta-
veis obtidas através das desmagnetizacOes térmicas e por campos alternados. Componentes se-
cundarias foram eliminadas entre 0 e ~10 mT e entre 0 e ~350 °C para a maior parte dos sitios.
DirecOes sudeste (noroeste) com inclinagfes positivas (negativas) foram isoladas entre 20 e
~100 mT ou entre 500 e ~600 °C para amostras de 18 sitios de diabasio da Suite Arinos (Figura
5.10, Tabela 5.4). A desmagnetizacdo térmica, aliada aos dados de mineralogia magnética, in-
dica a magnetita ou a titanomagnetita como sendo os provaveis portadores desta magnetizacédo
caracteristica. DirecGes de magnetizacdo similares foram obtidas através da desmagnetizacédo
por campos alternados para amostras de 11 sitios de rochas sedimentares da Formacdo Darda-
nelos (Figura 5.11, Tabela 5.4). Essas componentes puderam ser isoladas entre as coercividades
de 15 e ~100 mT. Em particular, duas componentes estaveis foram isoladas para amostras dos
sitios ARI36 e ARI38 da Formacdo Dardanelos. A primeira delas € uma componente menos
coerciva (ChRM~-) entre as etapas de desmagnetizacdo de 0—40 mT, com dire¢do SW de incli-
nacdo positiva, provavelmente associada a magnetita. A outra componente observada é mais
coerciva (ChRM+) e apresenta direcdo SW (NE) de inclinacdo positiva (negativa), provavel-
mente associada a hematita, com coercividades entre 40-100 mT (Figura 5.11). A desmagneti-
zacdo térmica ndo forneceu componentes estaveis para as amostras da Formacao Dardanelos.

Algumas amostras da Formacdo Dardanelos mostraram dire¢des caracteristicas a SW
(NE) de inclinacdo positiva (negativa), como pode ser observado na Figura 5.12a e nos sitios
destacados em vermelho na Tabela 5.4. Estes sitios foram coletados em pontos mais afastados
da regido de afloramento da soleira (Figura 2.1a). Por outro lado, os sitios da Formacao Darda-
nelos que estavam proximos a zona de contato e que tiveram direcOes estaveis a SE-NW, pa-
recem ter sido afetados pelo aquecimento da intrusiva Arinos. Considerando esta hipotese como
correta, foi realizado um angulo de corte de 30° aos respectivos PGVs destes 29 sitios, resul-
tando na eliminagdo de 4 sitios da Suite Arinos e 1 sitio da Formagdo Dardanelos. A Figura
5.12b mostra as dire¢fes médias normais e reversas dos 14 sitios da Suite Arinos e dos 10 sitios
da Fomacdao Dardanelos ap0s este corte.

Visando dar mais énfase a esta interpretacéo, foram calculadas as dire¢cGes médias para
0s 10 sitios de Formacdo Dardanelos (Dm=146,4° 1n=27,0° (k=42,1; a95=7,5 — Figura 5.12d) e
para os 14 sitios da Suite Arinos (Dm=141,9; In=30,2° (k=15,8; 095=10,3° — Figura 5.12¢). Estas

direcdes passam pelo teste de aleatoriedade de Watson (1956a, 1983) o qual indica que a



97

hipo6tese nula de que as duas dire¢des médias sdo iguais ndo pode ser rejeitada dentro do nivel
de 5% de significancia (Figura 5.12e). Também, nota-se nesta figura que os dois circulos de
confianca (ags) englobam as duas dire¢cdes médias calculadas, mostrando que elas sdo estatisti-
camente iguais.

Desta forma, as direcdes médias representadas pelos 10 sitios de rochas sedimentares
e pelos 14 sitios dos diabasios podem representar uma amostragem do campo geomagnético na
época de intrusdo das soleiras. Destes 24 sitios, 10 sitios possuem direcdo estavel a NW com
inclinacdo negativa, em que a direcdo média encontrada é Dm=330,5° In=—34,6° (k=20,3;
ag5=11,0°). Outros 14 sitios possuem direcdo estavel a SE com inclinagdo positiva, que resultou
na direcdo média Dm=139,6°; Im=24,6° (k=28,6; 095=7,6°). O teste de aleatoriedade de Watson
(19564, 1983) conduzido nestas direcdes forneceu um fator Vw=1,0000 para Veritico=3,2093,
implicando que a hipotese nula de que as duas dire¢bes sdo iguais e antipodais ndo pode ser
rejeitada dentro do nivel de 5% de significancia (Vwatson < Veritico) (Figura 5.12b). Desta forma,
as direcdes NW de inclinagdes negativas foram rotacionadas para dire¢cdes SE de inclinagdes
positivas para a determinacéo da direcdo média dos sitios: Dn=143,9° 1mn=28,8° (N=24; k=21,7;
a95=6,5°) (Figura 5.12c). A média dos respectivos PGVs resultou no polo paleomagnético (polo
ARI) localizado a —54,9°N; 17,8°E (K=25,8; Ags=5,9°) (Figura 5.12d). A elongacéo calculada
para 0s PGVs é de E = 3,07779 na dire¢do V, pgc = 259,29°.
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Figura 5.10 — Exemplos de desmagnetizacdes térmicas e por campos alternados de sitios com direcao sudeste de
inclinacdo positiva (a e b) e sitios com direcdo noroeste de inclinagdo negativa (c e d). Sdo mostradas, da esquerda
para a direita, a rede estereografica, as projecdes ortogonais e a curva de intensidade relativa (M/Mmax em funcéao
do campo H (mT) ou da temperatura (°C)). As direcdes caracteristicas (ChRM — redes estereograficas) ajustadas
pela analise de componentes principais (Kirschvink, 1980) estdo representadas no diagrama de Zijderveld como a

reta vermelha.
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forneceram direcGes estaveis. Nota-se a existéncia de uma componente menos coerciva entre 0 e <40 mT (ChRM~)
com direcdo SW (positiva) e outra mais coerciva a mais de 40 mT (ChRM+) de direcdo SE ou NW. O portador
das direcdes menos coercivas €, provavelmente, a magnetita, enquanto a hematita €, provavelmente, o portador
das direcfes mais coercivas (possivelmente uma dire¢do secundaria).
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Tabela 5.4 — Resultados paleomagnéticos da Suite Intrusiva Arinos e da Formacao Dardanelos.

Coordenadas
geograficas

Direcdo média por sitio

o @
o S
! s
= 17}
g
3 3

01 103 592 D A-H 11/10 1411 286 9,38 1454 131 -51.8 19,2 79 14,4
02 103 592 D A-G 10/8 1312 358 7,85 47,06 82 -421 13,3 5,5 9,5
04 103 59,2 D A-F 14/14 1259 17,3 12,74 10,33 13,0 -36,7 27,4 7,0 13,5
05 103 592 D A-G 18/8 3343 -325 7,63 19,16 13,0 -64,0 11,5 8,3 14,7
06 103 59,2 A A-F 10/8 306,9 -30,3 7,85 47,35 81 -381 18,1 5,0 9,0
07 103 592 A A-G  14/10 1523 230 9,60 22,74 104 -62,8 24,6 59 11,1
12 103 594 D A-G 10/10 1612 29,6 9,89 81,62 54 -70,9 11,7 3,3 6,0
14 103 594 D A-F 13/10 1243 74 9,21 11,38 150 -344 33,2 7,6 15,1
15 103 594 D A-F 14/11 132,0 31,3 10,22 1280 133 -43,0 17,0 8,3 14,9
16 102 59,5 A A-E 12/11 3414 -355 10,21 12,61 13,4 -69,7 0,6 9,0 15,5
17 102 594 A A-E 12/8 156,1 189 7,56 16,01 143 -66,5 29,7 7,8 14,9
18 103 594 D A-H 15/8 1505 289 7,82 38,96 90 -60,8 17,4 54 9,9
20 104 59,6 A A-E 10/5 1431 38,7 4,48 7,73 294 -52.8 7,8 20,8 350
21 104 594 A A-D 10/8 3278 -16,1 6,45 4,52 29,3 -58,2 31,8 155 30,2
24 104 59,0 D A-F 14/9 135,7 85 8,67 24,06 10,7 -45,7 35,6 54 10,8
25 104 59,0 D A-F 16/15 119,0 143 14,12 15,86 99 -297 28,5 5,2 10,1
27 104 589 A A-F 18/14 1357 295 1247 8,49 14,5 -46,6 19,2 8,9 16,0
29~ 104 58,0 D A-F 16/15 3173 -275 1483 80,18 43  -48,2 21,7 2,6 4,7
30 104 578 A A-] 14/12  330,3 -36,1 11,28 1525 11,5 -59,8 10,0 7,8 13,4
32 104 58,0 D A-F 8/6 346,0 -432 590 48,01 98 -70,2 -178 7,6 12,2
33* 104 58,0 D A-G 9/8 3556 -426 7,80 34,52 96 -751 423 7,3 11,8
34~ 104 58,0 D A-F 8/7 3374 -612 692 74,44 70 -525 -30,2 8,3 10,7
36 104 57,7 A A-G 16/13 149,7 250 12,36 18,70 98 -60,2 24,0 5,7 10,5
37 105 577 A A-H 16/10 320,1 -13,7 931 12,98 139 -50/4 34,1 7,3 14,2
19 10,3 59,6 F A-F 10/9 2016 13,7 8,87 60,77 6,7 -68,4 203,2 3,5 6,8
35 105 57,9 A A-F 12/8 2055 -71 6,93 6,54 234 610 4,4 11,8 235
36~ 104 57,7 A A-G  16/11 2443 206 10,21 12,70 13,3 -26,9 -141,0 7,3 14,0
38~ 105 577 A A-H 17/9 1950 66,3 8,05 8,43 18,8 -498 -73,0 253 30,9
39 106 57,7 A A-l 19/15 12,1  -139 14,70 46,45 57 775 196,8 3,0 5,8
03 10,3 59,2 D A-H 10/8 724 171 6,73 5,53 259 155 18,6 138 26,8
08 103 592 D A-G 11/8 286,6 -356 796 19158 40 -19,0 13,4 2,7 4,6
09 103 5972 D A-H 10/9 759 -219 797 7,77 19,7 -157 -1402 11,0 208
11 103 594 D A-H 14/8 1040 391 7,88 58,83 73 -16,7 10,3 52 8,7
13 103 594 D A-F 8/7 272,71 -69,2 6,69 19,10 142 -98 -21,6 206 24,2
22 10,5 589 D A-G 14/12 3370 19 1164 30,39 8,0 644  236,3 4,0 8,0
23 10,5 589 D A-F 8/6 172 -610 593 67,76 82 -550 -814 9,6 12,6
26 104 590 D A-G 17/13 2138 30,8 12,31 17,37 10,2 -56,6 -134,6 6,3 114
28 10,3 58,0 H A-C 4/3 = = = = = = = = =

31 104 58,0 D A-G 97 4,8 -32 6,84 37,93 99 -80,0 1508 5,0 9,9
38" 105 57,7 A A-H 17/10 314,77 18,7 911 10,11 16,0 40,7 -12572 8,7 16,7

N=24 1439

POLO ARI PLat: —54,9°N PLon: 17,8°E

GLat/GLon: latitude/longitude dos sitios de amostragem; Litotipos: (D) diabasio; (A) arenito, (F) folhelho e (H) hornfels; N:
nimero de espécimes medidos; n: ndmero de espécimes considerados na média; Dec./Inc.: declinagdo/inclinacdo magnética;
R/k/ags/Ags/K: pardmetros estatisticos de Fisher (1953); PGV: polo geomagnético virtual; PLat/Plon: latitude/longitude do polo;
dp/dm: eixo paralelo/perpendicular do semicirculo de confianca dos PGV; (*): sitios rotacionados (considerados para o teste da
“dobra™); (-): direcdo menos coerciva do sitio; (+): direcdo mais coerciva do sitio.

Os sitios considerados para o teste de contato cozido estdo destacados em vermelho. Sitios em italico foram desconsiderados na
determinacdo da média. Destaca-se ainda que os sitios afetados pela falha de basculamento (ARI29, ARI31, ARI32, ARI33 e
ARI34) foram rotacionados pela correcéo tectbnica, sendo que apenas o sitio ARI31 foi descartado.
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Figura 5.12 — (a) Direcbes médias para todos os sitios. Sitios em amarelo representam as rochas sedimentares da
Formacdo Dardanelos, e os sitios em azul representam a Suite Arinos. Circulos abertos sdo dire¢cdes com inclinagdo
negativa, enquanto circulos fechados representam inclinag@es positivas. (b) Direcfes médias para os sitios com
direcdo SE (NW), com inclinagdo positiva (negativa) apés corte de 30°. Teste de aleatoriedade de Watson (19564,
1983) implica que a hipdtese nula de que as duas dire¢fes sdo iguais e antipodais ndo pode ser rejeitada dentro do
nivel de 5% de significancia. (c) Sitios com direcfes NW de inclinagdo negativa foram rebatidos para SE para o
célculo da dire¢do média (em vermelho): Dn=143,9°, 1,=28,8° (N=24, 095=6,5, k=21,7). (d) Dire¢cBes médias dos
sitios da Formacéo Dardanelos plotados em (c): Dm=146,4°, 1,=27,0° (N=10, 0gs=7,5°, k=42,21). (e) Direcdes
médias dos sitios da Suite Arinos plotados em (c): Dm=141,9°, 1,=30,2° (N=14, 095=10,3°, k=15,75). (f) Teste de
aleatoriedade de (Watson, 1956a, 1983) implica que a hip6tese nula de que as duas dire¢des sdo iguais ndo pode
ser rejeitada dentro do nivel de 5% de significancia. Nota-se na figura que os dois circulos de confianga (a95)
englobam as duas dire¢cdes médias calculadas, mostrando que elas sdo estatisticamente iguais. (g) Projecéo orto-
grafica dos PGVs (em preto) e do polo paleomagnético ARI (em vermelho) localizado em 54,9°S; 17,8°E
(Ag5=5,9° K=25,8). A localizacdo geogréafica dos sitios de amostragem esta representada pela estrela amarela.
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6. DISCUSSOES GERAIS

6.1. IDADE DA SUITE INTRUSIVA ARINOS

A Suite Intrusiva Arinos foi primeiro descrita e datada por Tassinari et al. (1978) e
Tassinari & Teixeira (1978) como efusdes bésicas alcalinas que intercalavam o pacote sedi-
mentar da Formacédo Dardanelos. Os autores efetuaram duas determinacGes K—Ar nestas amos-
tras, obtendo idades representativas de 1414 + 14 Ma e de 1226 + 20 Ma para o patamar inferior
(amostra PT-12.2) e superior (amostra PT-14.3) da soleira, respectivamente. Entretanto, a idade
da amostra PT-12.2 se mostrou incoerente com a idade méaxima de sedimentag&o de 1300-1250
Ma para a Formacéo Dardanelos, obtida através de datacbes U-Pb e Pb—Pb em zirc6es detriticos
(Leite & Saes, 2003; Rodrigues, 2018; Saes et al., 2002).

No trabalho de Silva et al. (1980), sdo apresentados os dados compilados das idades
K—Ar da Suite Arinos realizadas por Tassinari et al. (1978) e Tassinari & Teixeira (1978), onde
as idades no intervalo de 1400-1200 Ma seriam representativas da Suite Arinos e as idades no
intervalo de 750-550 Ma seriam causadas por perdas parciais de argonio. As idades mais novas
(1400-1200 Ma) foram interpretadas como idades minimas para estas rochas. Silva et al. (1980)
apresentam também dados geoquimicos realizados no Laboratorio de Quimica de Rochas e
Minerais do Instituto de Geociéncias da UFRGS para as amostras datadas (PT-12.2 e PT-14.3)
e outras 3 amostras da Suite Arinos. Os resultados destas analises sdo reproduzidos na Tabela

6.1, para as quais, é observada uma grande heterogeneidade quimica nestas amostras:

Tabela 6.1 — Analise geoquimica de 5 amostras de diabasio da Suite Arinos, realizadas na UFRGS e apresentadas
por Silva et al. (1980). A porcentagem de K;O considerada para o calculo das idades esta destacada em vermelho
(amostras PT-12.2 e PT-14.3). Fonte: Silva et al. (1980).

SiO2 46,02 44,88 47,64 48,44 45,98
TiO2 1,10 1,08 0,87 0,91 0,96
Al2O3 16,69 19,15 18,21 16,49 20,50
Fe20s 5,73 4,26 2,55 3,54 3,77
MnO 0,25 0,25 0,27 0,24 0,25
MgO 8,40 8,59 9,14 7,93 8,94
CaO 9,23 9,77 10,09 9,56 8,66
Na:0 2,62 2,62 2,12 2,31 2,24
K20 0,74 0,71 0,37 0,40 0,46
P20s 0,17 0,19 0,13 0,12 0,16
Total 100,51 100,59 99,39 99,06 100,84

PF 2,10 2,19 1,09 1,38 1,50



103

Visando aproveitar os dados disponibilizados pelos autores citados acima, as idades
K—Ar das amostras PT-12.2 e PT-14.3 foram recalculadas utilizando as concentracdes de Oxi-
dos de potéassio (K20) da analise geoquimica publicada por Silva et al. (1980) (Tabela 6.1). As
idades recalculadas seguiram as Equacdes [3.10] a [3.14], onde foram consideradas as mesmas
concentracdes de argonio radiogénico (‘?{’;Ar*[ppb]) dos trabalhos de Tassinari et al. (1978) e
Tassinari & Teixeira (1978), resultando nas idades minimas de 1123 + 11 Ma para o patamar

inferior e de 1198 + 20 Ma para o patamar superior da soleira, como mostra a Tabela 6.2:

Tabela 6.2 — Resultados comparativos entre as idades obtidas por Tassinari et al. (1978) e Tassinari & Teixeira
(1978) com as idades obtidas neste trabalho, seguindo a anélise geoquimica publicada por Silva et al. (1980). Nota-
se uma diferenca de idade de quase 300 Ma para a amostra PT-12.2 e de quase 30 Ma para a amostra PT-14.3.

Amostra PT-12.2 PT-14.3 PT-12.2 PT-14.3

Tassinari et al. (1978)

| Amostra_|
SC.21-Y-B SC.21-Y-B SC.21-Y-B SC.21-Y-B
Diabésio Diabésio Diabésio Diabésio
Rocha total Rocha total Rocha total Rocha total
0,54 0,39 0,74 0,40
0,4461 0,3219 0,6143 0,3321
66,75 39,37 66,75 39,37
% Ar (atm) 4,96 19,76 4,96 19,76
1414 1226 1123 1198
14 20 11 20
Tassinari & Teixelra (1978); Silva et al. (1980); este trabalho

O erro das idades estimadas neste trabalho foi calculado de acordo com a razéo
erro/idade dos trabalhos anteriores, que variou de 1 a 1,6%. Nota-se que um valor subestimado
de potassio na amostra PT-12.2 alavancou uma diferenca de 291 Ma na idade da amostra. Ape-
sar da pouca diferenca da % KO entre as analises geoquimicas da PT-14.3, foi observado uma
diferenga de 28 Ma entre as idades obtidas no trabalho anterior e atual.

As idades K—-Ar recalculadas e apresentadas na

Tabela 6.2 sdo compativeis, dentro do erro, com a idade de 1139 *+ 78 Ma encontrada
neste trabalho (Tabela 4.1), sendo que estas idades podem representar a idade minima da Suite
Intrusiva Arinos. Tomando-se a média das trés idades e considerando o erro de cada uma delas,
podemos inferir uma idade de 1140 + 10 Ma para a soleira, que é coerente com a idade maxima
da deposicdo sedimentar da Formagdo Dardanelos, a qual é de 1300-1250 Ma (Rodrigues,
2018).

Sabe-se que o método K—Ar apresenta limitagdes quanto a sua acuracia, principal-

mente em rochas antigas (ndo-Quartenérias) e geoquimicamente heterogéneas (Oliveira et al.,



104

2022). Neste trabalho, houve uma tentativa em se obter uma idade por métodos mais precisos,
como U—Pb em zircdo ou baddeleyita, mas a inexisténcia destes minerais nas rochas estudadas
impossibilitou dar continuidade a aplicagédo destas técnicas, sendo que a idade K-Ar de 1140 +
10 Ma ¢ a melhor estimativa que temos atualmente para a época de intrusdo das soleiras da

Suite Arinos.

6.2. CONFIABILIDADE DO POLO PALEOMAGNETICO

O polo da Suite Intrusiva Arinos, localizado a -54,9°N; 17,8°E (Ags=5,9°; K=25,8),
satisfaz 5 dos 7 critérios de qualidade propostos por Van der Voo (1990) e revisados por Meert

et al. (2020). Os critérios R1 e R4 foram rejeitados como discutido abaixo:

(R1) A idade média inferida para a Suite Intrusiva Arinos € de 1140 Ma, que é coerente
com a idade minima para a deposicao sedimentar da Formacdo Dardanelos. Esta idade possui
erro de = 10 Ma, que satisfaz este critério. Entretanto, a pouca acuracia associada a metodologia
escolhida, devido a inomogeneidade geoquimica, deve ser levada em conta. Portanto, este cri-
tério foi rejeitado com ressalvas:

%+ 1140 + 10 Ma € uma idade média inferida a partir de métodos de datacdo K—
Ar em rocha total.

% A dificuldade em encontrar zircdo ou baddeleyita ndo permitiu explorar outros
métodos mais precisos, como U-Pb. Determinagdo de idade Ar—Ar em plagi-

oclasio esta em andamento no Laboratério de Geocronologia da CPGeo-USP.

(R2) As técnicas empregadas e a analise estatistica aplicada na determinacdo do polo
ARI foram satisfeitas. Como mostrado nos resultados, foram aplicadas técnicas de desmagne-
tizacdo térmica e por campos alternados em etapas crescentes, permitindo separar as compo-
nentes de magnetizagdo e determina-las por meio da anélise direcional dos diagramas de Zijder-
veld (Kirschvink, 1980; Zijderveld, 1967). Um total de 238 amostras de 24 sitios foi usado para
o0 célculo do polo ARI, o qual produziu parametros estatisticos de Fisher (A95=5,9°; K=25,8)
que atendem ao critério R2 de Meert et al. (2020), isto ¢, N > 25, 10< K <70e B >8.
Também, o polo atende ao critério de Deenen et al. (2011) para a variagdo secular, o qual esta-
belece que o valor de Ags deve estar entre o valor minimo, definido por Agg pin = 17 - N~%40

e 0 valor maximo, definido por Ags sy = 82 - N~%%3 onde N é o nimero de sitios. No caso
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deste trabalho, N = 24 e Ays = 5,9°, 0 que resulta em 4,8° < 5,9° < 11,1°, estando, portanto,

de acordo com este critério.

(R3) Foram realizadas curvas termomagneéticas, curvas de histerese, curvas de magne-
tizacdo remanente isotermal além dos diagramas FORC. Os principais portadores magnéticos
observados para os diabasios da Suite Arinos sdo a magnetita e/ou titanomagnetita. Os diagra-
mas FORC e de Day indicaram a presenca de particulas PSD, sendo do tipo vortex e/ou a mis-
tura de particulas SD com MD. As curvas termomagnéticas nao identificaram os minerais mag-
néticos presentes nas rochas sedimentares da Formacao Dardanelos devido a baixa intensidade
magnética e o predominio de minerais paramagnéticos nessas rochas. Entretanto, tanto magne-

tita quanto hematita sdo observadas nas curvas de histerese e nas curvas de MRI.

(R4) O teste de contato cozido se mostrou inconclusivo. Néao foi encontrado no campo
nenhum afloramento em que as rochas sedimentares da Formacdo Dardanelos estivessem em
contato direto com as rochas das soleiras Arinos. Entretanto, amostras de 10 sitios que se en-
contravam proximos das soleiras apresentaram a mesma direcdo que as méaficas. Mostrou-se,
neste trabalho, que a direcdo média calculada para estes sitios € estatisticamente igual a direcdo
média dos 14 sitios de diabasios que apresentaram dire¢6es similares. Por outro lado, amostras
de outros 5 sitios de rochas sedimentares que se situavam longe das soleiras, apresentaram di-
reces sudoeste ou nordeste, com inclinacdes baixas. Um fato importante surge da analise de
rochas sedimentares de dois sitios (ARI36 e ARI28) que apresentam duas direcdes (Figura
5.11): a primeira é representada por dire¢bes sudoeste, cujos portadores sdo magnetitas com
baixas coercividades. A segunda direcdo é coerente com as isoladas para a Suite Arinos (noro-
este/sudeste com inclinagdes negativas/positivas) e tem como portador magnético a hematita,
com altas coercividades. Uma possibilidade é a de que a magnetita, durante a deposi¢do dos
sedimentos, deu origem & magnetizacdo primaria das rochas sedimentares da Formagéo Darda-
nelos e a hematita originou-se durante a colocagéo das soleiras Arinos. Uma investigacao futura
mais detalhada acerca da mineralogia magnética destas rochas podera trazer informacdes im-
portantes quanto a origem destes minerais. Embora os argumentos levantados aqui apoiem uma
origem primaria da magnetizacdo encontrada para a Suite Arinos, este critério deve ser rejeitado

até que novas evidéncias comprovem efetivamente sua origem primaria.

(R5) O controle estrutural da area estudada se baseia nos trabalhos de Albuquerque &
Oliveira (2007), Mariano et al. (2018), Rocha (2019) e Souza & Abreu-Filho (2007). Segundo
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0s autores, a area estudada é uma regido estavel, sobre um embasamento cristalino mais antigo
(1762-1740 Ma), que ja estava unido ao Craton Amazonico durante a intrusdo dos diabasios da
Suite Arinos. A avaliacdo estrutural realizada por Rocha (2019) também foi Util para a correcao
tectonica da area afetada pela falha de basculamento, onde foi tomado o cuidado para identificar

0s planos de estratificacdo de arenitos do mesmo pacote.

(R6) Foi observada a presenca de sitios com direces SE positivas (Dm = 139,6% Im =
24,6% N = 14; 095 = 7,6° k = 28,6) e NW negativas (Dm= 330,5°% Im=-34,6° N = 10; ags = 11°
k = 20,3). Segundo o teste de aleatoriedade de Watson (1956, 1983), 0 Vwatson das direcdes é
1,0000 para um Veritico de 3,2093. Isto implica que a hip6tese nula de que as duas dire¢des séo
iguais ndo pdde ser rejeitada dentro do nivel de 5% de significancia. A presenca de reversdes
indica, também, que um tempo suficientemente longo ocorreu para que a variacdo paleossecular
do campo geomagnético seja eliminada na média das direcGes, como sugere também o teste
positivo de Deenen et al. (2011) para a variacdo secular (vide critério R2).

(R7) O polo ARI néo coincide com polos mais recentes obtidos para o Craton Amaz6-

nico.

6.3. CURVA DE DERIVA POLAR APARENTE E DISTRIBUICAO DOS PGV’S

D’Agrella-Filho et al. (2021, 2022) apresentam uma compilacdo dos dados paleomag-
néticos disponiveis para o Craton Amazonico entre 2750 e 530 Ma. Somente 44 polos existem
para este grande intervalo de tempo, sendo que apenas 33% deles tém fator de qualidade Q > 5
de acordo com Van der Voo (1990).

A Tabela 6.3 apresenta a compilacdo dos polos paleomagnéticos entre 1440 e 1100
Macom Q > 5. Quatro polos com idades de 1440-1415 Ma formam um grupo bem consistente:
(1) Intrusivas Indiavai (D’Agrella-Filho et al., 2012), bem datada em 1415,9 + 6,9 Ma pelo
método U-Pb em baddeleyita (Teixeira et al., 2011); (2) Enxame de diques Nova Guarita
(Bispo-Santos et al., 2012), com datacdes “°Ar/**Ar (em biotitas) obtidas em quatro diques, as
quais apresentaram idades platds bem definidas, fornecendo a idade média de 1418,5 + 3,5 Ma
para este polo paleomagnetico. Além disso, um teste de contato cozido positivo foi obtido para
um dique desta suite que corta o granito Paleoproterozoico Matupa; (3) Suite Intrusiva Salto do
Céu (D’Agrella-Filho et al., 2016a), com idade de 1439 + 4 Ma, obtida através de datacdo U—
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Pb em baddeleyitas separadas de uma soleira desta suite; (4) Rochas sedimentares da regido de
Rio Branco (MT) (D’ Agrella-Filho et al., 2016a). Estas rochas apresentaram dire¢des de mag-
netizacdo similares (embora estatisticamente distintas) as das soleiras Salto do Céu, as quais
intrudem as rochas sedimentares. D’ Agrella-Filho et al. (2016a) interpretam que as soleiras
intrudiram uma cobertura sedimentar, cuja consolidagdo ocorreu pouco tempo antes das intru-
sOes e que, eventualmente, remagnetizaram as rochas sedimentares de alguns locais.

Outro grupo de polos com Q > 5, apresentam idades entre 1200 e 1100 Ma: (1) Polo
obtido para a Formacdo Nova Floresta (Tohver et al., 2002). Amostras de dois afloramentos de
rochas igneas desta formagao foram datadas pelo método “°Ar/**Ar em biotitas. Idades platos
bem definidas de 1203 + 4 Ma e 1198 + 3 Ma estabelecem a idade do polo obtido para a For-
macao Nova Floresta (NF — Tabela 6.1); (2) Polo obtido para a Formacéo Fortuna (Grupo Agua-
pei) (D’Agrella-Filho et al., 2008). Datagdo U-Pb de zircdo em intercrescimento de Xenotima
(fosfato de itrio — YPO4, de origem diagenética) em amostra da Formagdo Fortuna, forneceu
idade de 1149,5 + 7,4 Ma. A magnetizacdo caracteristica isolada para estas amostras tem a
hematita como portador magnético, também de origem diagenética (D’ Agrella-Filho et al.,
2008). Assim, estes autores consideram a idade do polo da Formacgédo Fortuna como sendo de
cerca de 1150 Ma; (3) Polo obtido para soleiras da Suite Intrusiva Huanchaca (Bispo-Santos et
al., 2023). Datacdo U-Pb em baddeleyitas de uma amostra desta suite forneceu a idade de 1112
+ 2 Ma, a qual foi interpretada como sendo a época de cristalizacdo da rocha datada (Teixeira
et al., 2015).

Com base nestes polos, a Figura 6.1 apresenta uma possivel curva de deriva polar apa-
rente (CDPA) para o Craton Amazonico para o intervalo entre 1440 Ma e 1100 Ma. O intervalo
entre os polos de 1440 Ma e 1200 Ma aparece com um ponto de interrogac&o, ja que ele equivale
a mais de 200 Ma, sendo assim, necessario obter novos polos para este intervalo de tempo para
melhor defini-lo. Na Figura 6.1 foram também plotados, o polo obtido para a Suite Intrusiva
Arinos (ARI) e os PGVs que deram origem a este polo. O polo ARI cai entre os polos de 1150
Ma (polo FF — Formacéo Fortuna) e 1100 Ma (polo HU — Suite Intrusiva Huanchaca), sugerindo
que a idade do polo ARI esteja neste intervalo de idades. Nota-se ainda que a idade de 1140 +
10 Ma inferida através das datacdes K—Ar para a Suite Arinos é compativel com a posi¢do do

polo na CDPA tracada para o Craton Amazénico (Figura 6.1).
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Tabela 6.3 — Polos paleomagnéticos para o Craton Amazonico selecionados iara idades entre 1440 e 1100 Ma.

Unidade geolégica Idade (Ma) PLon (°E)
Al 6,5 1

Rochas Sedimentares Rio Branco > 1440 —45,5 270,0
Soleiras Salto do Céu A2 1440 -56,0 278,5 7,9 1
Diques Nova Guarita A3 1420 -47,9 245,9 7,0 2
Intrusivas Indiavai A4 1420 -57,0 249,7 8,6 3
Formacéo Nova Floresta NF 1200 —24,6 344.,6 6,2 4
Formacao Fortuna FF 1150 -59,8 335,9 9,5 5
Suite Intrusiva Arinos ARI 1140 —54,9 17,8 5,9 6
Suite Intrusiva Huanchaca HU 1100 -30,1 45,7 9,9 7

PLat: latitude do polo; PLon: longitude do polo; Ass: cone de confianca de 95%; Ref.: referéncias.
Referéncias: (1) D’Agrella-Filho et al. (2016a); (2) Bispo-Santos et al. (2012); (3) D’Agrella-Filho et al. (2012);
(4) Tohver et al. (2002); (5) D’ Agrella-Filho et al. (2008); (6) Este trabalho; (7) Bispo-Santos et al. (2023).
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Figura 6.1 — Curva de deriva polar aparente para o Craton Amazonico tragcada para polos entre 1440 e 1100 Ma.
Quadrados na cor laranja representam os PGVs da Suite Intrusiva Arinos, enquanto os polos e seus respectivos
circulos de confianca estdo representados em amarelo. Latitude e longitude dos polos podem ser consultadas na
Tabela 5.4. Nota-se que o alongamento dos PGVs acompanha a direcdo da CDPA. Al: rochas sedimentares Rio
Branco; A2: soleiras Salto do Céu; A3: diques Nova Guarita; A4: intrusivas Indiavai; NF: Formacdo Nova Flo-
resta; FF: Formacdo Fortuna; ARI: Suite Intrusiva Arinos; HU: Suite Intrusiva Huanchaca.
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Em contrapartida, os PGV’s mostraram uma elongagdo maxima de E = 3,07779 na
direcdo V, 4. = 259,29°, segundo 0 modelo de Tauxe (1998), e esta elongacao é quase paralela
a direcdo da CDPA entre os polos FF e HU. A elongacéo esperada para a paleolatitude do sitio
éE =2,88-—10,0087-1, —0,0005-I% = 2,21472, onde I,,, é a inclinagdo magnética da di-
recdo de magnetizacdo que originou o polo ARI (Tauxe & Kent, 2004). Isto implica que os
PGV’s estdo mais alongados do que o esperado no modelo dipolar de TK03.GAD (Tauxe &
Kent, 2004). Em decorréncia disso, podemos levantar trés hipoteses que podem explicar este
tipo de comportamento:

i. Existem ao menos duas componentes da magnetizacdo que foram adquiridas entre

1150 e 1100 Ma, e que elas se sobrepdem;

ii. Presenca do efeito de inclination shallowing nos arenitos da Formacdo Dardanelos,
que foram adicionados na anélise da média dos sitios;
iii. O campo magnético terrestre neste periodo ndo obedece ao modelo DGA e, portanto,

a equacao de elongacdo descrita por Tauxe & Kent (2004) ndo é compativel com o

modelo TK03.GAD.

As direcdes médias da magnetizacdo adquiridas pelos arenitos neste trabalho néo pas-
saram pela corre¢do de inclination shallowing, pois a direcdo de elongacdo dos PGVs (V;, 4o =
259,29°) ndo é perpendicular a direcdo média dos sitios (D,,, = 143,9°) (Tauxe & Kodama,
2009). Esta mesma analise foi utilizada por Tauxe & Kent (2004) para corrigir os dados de
formacdes ferriferas bandadas (redbeds) do Oligo-Mioceno. Por consequéncia, a hipotese (ii) €
pouco provavel que seja verdadeira.

Tauxe & Kodama (2009) aplicaram o modelo TK03.GAD para estudar o comporta-
mento do campo magnético de ~1100 Ma, onde obtiveram dados de desmagnetiza¢do em rochas
pertencentes aos vulcdes da costa norte de Keeweenawan. Os autores concluiram que a presenca
de uma componente ndo-dipolar do campo para este periodo € pouco provavel, levando em
consideracdo que apenas as direcdes primarias sao coerentes com o que 0 modelo TK03.GAD
prevé. Em contrapartida, os autores observaram que dentro dos dados direcionais, sdo observa-
das 3 componentes, sendo elas associadas a magnetita, & hematita e uma componente “mista”.
Apesar de serem muito proximas, a separacao destas componentes permitiu aos autores averi-
guar que apenas as componentes associadas as magnetitas (componentes primarias) tiveram
uma elongacéo coerente com o modelo de Tauxe & Kent (2004), sendo que a componente as-
sociada a hematita e a “mista” foram adquiridas posteriormente e que, portanto, séo componen-

tes secundarias da magnetizacao.
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Ao comparar os resultados deste trabalho com a analise realizada por Tauxe & Ko-
dama (2009), podemos afirmar que a hipotese (iii) é pouco provavel de ser verdadeira, uma vez
que os autores mostraram que as componentes primarias seguem o modelo de campo dipolar e
ndo se ajustam bem ao introduzir componentes octopolares do campo para a idade de ~1100
Ma. Com isto em mente, resta apenas a hipotese (i) de que existe mais de uma componente
presente, sendo que elas possuem idades diferentes, e que elas ndo foram devidamente separa-
das. E de fato, podemos mostrar pelos modelos de espectro do gradiente da MRI (Egli, 2003)

que existem pelo menos duas componentes de coercividades distintas que se sobrepdem:
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Figura 6.2 — Andlise espectral do gradiente da MRI (Egli, 2003) para 4 sitios de diabasio da Suite Intrusiva Arinos,
onde sdo observadas ao menos 2 componentes para um bom ajuste. As coercividades aparentes das componentes
se encontram na Tabela 6.4. As faixas pintadas representam a anéalise do erro dos modelos ajustados.
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Tabela 6.4 — Pardmetros ajustados para as componentes da analise do espectro da MRI da Figura 6.2. Método de
Egli (2003).

Componente A Componente B Componente C
Bh (mT) P.D. Bh (mT) P.D. Bh (mT) P.D.
ARI24 45,66 1,76 142,86 1,24 84,08 7,16
ARI25 35,91 1,91 112,03 1,38 2247,59 2,97
ARI29 38,60 1,93 15,61 13,05 - -
ARI32 28,94 2,26 152,27 1,35 1075,79 2,36

Bh: coercividade aparente; P.D.: parametro de disperséo.

6.4. RECONSTRUCOES PALEOGEOGRAFICAS

Configuragdes paleogeogréficas para periodos que envolvem a formagdo do Colum-
bia, sua ruptura e posterior formagdo do Rodinia ainda sdo temas de bastante debate (D’ Agrella-
Filho et al., 2022). A margem noroeste do Craton Amazénico € marcada por oro6genos acresci-
onarios, que fazem parte do Ciclo Sunsas (1250-1000 Ma) (Cordani & Teixeira, 2007). Se-
gundo Tohver etal. (2002), o cinturdo Greenvilliano Llano (costa do Texas) na Laurentia estaria
justaposto a margem oeste do Craton Amazodnico, ao longo do cinturdo Sunsas, de mesma idade.
Este modelo tem como base o polo paleomagnético da Formacdo Nova Floresta de 1200 Ma,
determinada por estes autores, quando comparado com polos da Laurentia de mesma idade.
Posteriormente, com base em evidéncias geoldgicas, isotdpicas e paleomagnéticas, Tohver et
al. (2004) propuseram um modelo em que o Craton Amazonico teria se chocado obliquamente
a Laurentia em 1200 Ma e, depois, teria realizado um movimento transcorrente sinistral em
relacdo a margem do orégeno Greenville na Laurentia, até configurarem parte do nucleo do
Rodinia em ~1000 Ma. Este modelo foi corroborado pelo polo da Formagao Fortuna de D’ Agre-
Ila-Filho et al. (2008).

Entretanto, recentemente Bispo-Santos et al. (2023) constataram que o modelo pro-
posto por Tohver et al. (2004) ndo tem apoio do polo paleomagnético obtido para a Suite Intru-
siva Huanchaca (=1100 Ma). No entanto, este polo reforca a configuracéo paleogeografica pro-
posta por Choudhary et al. (2019). Nesta configuracdo, o Craton Amazonico estaria unido aos
cratons Kalahari, Oeste da Africa, Congo, S3o Francisco e india, formando um mega continente
ao qual Choudhary et al. (2019) chamaram de Umkondia. Comparando polos de cerca de 1100
Ma obtidos para varios destes blocos craténicos, com polos de mesma idade da Laurentia e
Baltica, Bispo-Santos et al. (2023) propuseram duas possiveis reconstrucfes para 0 Umkondia

em relacdo a Laurentia e a Béltica (Figura 6.3). A primeira considera que o0 Umkondia fazia
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parte do nucleo do Columbia, em que o Craton Amazonico estaria unido a Baltica, e este unido
a Laurentia, tal qual em modelos apresentados para o Columbia (e.g., modelo SAMBA de Jo-
hansson, 2009) (Figura 6.3c). O segundo modelo, considera que o Craton Amazoénico (na con-
figuracdo do Umkondia) ja estava separado da Baltica hd 1100 Ma atras (Figura 6.3d). Em
ambos os modelos, Bispo-Santos et al. (2023) consideram uma rotacdo horéria do Umkondia e
Baltica ate a colisdo com a Laurentia para formar o Rodinia hé cerca de 1000-900 Ma. Modelos
similares de rotacdo horaria do Craton Amazonico e da Béltica tém sido propostos por outros
autores (e.g., Antonio et al., 2021; Cawood & Pisarevsky, 2017; Choudhary et al., 2019; Evans,
2013; Johansson, 2009; Johansson et al., 2022; Martin et al., 2020).

Para 1140 Ma, h& apenas o polo obtido para os Diques Abitibi (Ernst & Buchan, 1993)
da Laurentia, o qual pode ser comparado com o polo da Suite Arinos (este trabalho). Tendo
estes polos como base, duas reconstrucfes sdo possiveis para esta época (Figura 6.3a e Figura
6.3b). As posicdes do Kalahari, do Oeste da Africa, do Congo, do Craton S&o Francisco, da
india e da Baltica em relagdo ao Craton Amazdnico seguiram a mesma configuragdo do trabalho
de Bispo-Santos et al. (2023). Os polos de rotacdo dos blocos séo apresentados na Tabela 6.5.
Todavia, deve-se levar em conta que Choudhary et al. (2019) propdem que o Umkondia se
formou por um movimento transcorrente dextral do bloco formado por Congo, S&o Francisco,
Kalahari e India com relagéo ao bloco formado por Amazonia e Oeste da Africa. Se este modelo
estiver correto, entdo a posicao relativa destes blocos deve ser um pouco distinta hd 1140 Ma.

A reconstrucdo apresentada na Figura 6.3a, chamada aqui de “Configuragdo A”, con-
sidera a Laurentia unida a Baltica, e a Béltica ligada ao Umkondia através do Craton Amazo-
nico. De fato, Johansson (2014) indica que ha uma forte correlacdo entre as unidades geoldgicas
da mesma idade, presentes na Béltica e no Craton Amaz6nico entre 1260 e 900 Ma, inferindo
que estes blocos cratdnicos podem ter sido parte do mesmo bloco continental até a época da
ruptura do Rodinia (Cawood & Pisarevsky, 2017). J& a segunda reconstrucdo (Figura 6.3b),
chamada de “Configuragdao B”, mostra Umkondia separado da Baltica. O polo de rotagdo utili-
zado para levar o Umkondia da Configuracéo A para B é 68,64 °; 280,58 °E (—43,82°). Neste
modelo, os polos ARI (Suite Intrusiva Arinos) e AD (Diques Abitibi) coincidem no eixo de
rotacdo. Como Bispo-Santos et al. (2023) descrevem em seu trabalho, a “Configuracdo B” per-
mite que o orégeno Putumayo (Ibafiez-Mejia, 2019; Ibafiez-Mejia et al., 2011) tenha sido de-
senvolvido ha 1000 Ma no sudoeste do Craton Amazonico.

Ambas as configuracdes A e B sdo plausiveis para o Craton Amazonico em relacdo a
Baltica. A Configuracdo A recebe apoio do modelo proposto por Johansson (2009) e Johansson
et al. (2022), os quais admitem uma rotacdo horaria do Cradton Amazonico unido a Baltica



113

(modelo SAMBA) apds 1100 Ma. Entretanto, outros autores admitem que o Craton Amaz6énico
se separou da Baltica em tempos mais antigos (e.g., Evans, 2013; Martin et al., 2020) e executou
um movimento de rotacdo horaria até colidir com a Laurentia hd 1000-900 Ma. Neste sentido,
a Configuracdo B é mais coerente com estes modelos. Por outro lado, alguns autores sugerem
que o Craton Amazonico nunca fez parte do Columbia (Pisarevsky et al., 2014) e que durante
a formacdo do Rodinia, ele teve uma colisdo frontal com a Laurentia (Cawood & Pisarevsky,
2017).

Tabela 6.5 — Reconstrucao paleogeografica do UMKONDIA com relacéo a Laurentia e a Balticaem ~1140 Ma na
configuracdo A (modelo SAMBA de Johansson (2009)). Para chegar na configuracdo B de rotacdo horaria do
Umkondia (cratons indicados com um *), foi utilizado o polo 68,64°N; 280,58°E (—43,82°).

RLat RLon

CRATON/Unidade  ~54i00 pLateN)  PLon(°E)  Ass (%)

geoldgica (°N) (°E)
LAURENTIA — Polo de rotacdo: 0,0°N; 126,0°E (41,0°)
Diques Abitibi AD 48,8 2155 14,1 89,6 157,1 1

BALTICA — Polo de rotacéo: 29,37°N; 63,74°E (49,59°)

CRATON AMAZONICO* — Polo de rotagdo: 64,04°N; 173,14°E (83,61°)
Suite Intrusiva Arinos ARI 54,9 197,8 5,9 74,01 205,31 2

INDIA* — Polo de rotagéo: 41,94°N; 276,12°E (—109,74°)

OESTE DA AFRICA* — Polo de rotagdo: 18,11°N; 190,25°E (84,69°)
CONGO* — Polo de rotacdo: 18,98°N; 193,96°E (108,64°)

CRATON SAO FRANCISCO* — Polo de rotacdo: 51,00°N; 172,38°E (106,36°)

KALAHARI* — Polo de rotagdo: 19,12°N; 197,12°E (151,51°)

PLat: Latitude de polo; Plon: Longitude do polo; A95: cone de 95% de confianca; RLat: Latitude do polo rotaci-
onado; RLon: Longitude do polo rotacionado; Ref.: Referéncias.
(1): Ernst & Buchan (1993); (2) Este trabalho.



114

CONFIGURACAO A CONFIGURACAO B

1140 Ma

1100 Ma

N\ /

(Bispo-Santos ct al., 2023)

Figura 6.3 — Reconstrucdo paleogeografica do Umkondia (Cawood & Pisarevsky, 2017Choudhary et al., 2019),
Béltica e Laurentia para ~1140 Ma (figuras acima) e para ~1100 Ma (figuras abaixo). Os polos de rotagéo e sim-
bolos dos polos na reconstrucdo de 1140 Ma podem ser consultados na Tabela 6.5, enquanto para 1100 Ma eles
podem ser consultados no trabalho de Bispo-Santos et al. (2023). A configuragdo A mostra o Craton Amazonico
ligado a Baltica (modelo SAMBA,; Johansson (2009, 2014)), enquanto a configuragdo B considera o Craton Ama-
zonico/Oeste da Africa como sendo blocos separados da Béltica/Laurentia (Cawood & Pisarevsky, 2017; Pisare-
vsky et al., 2014). LA: Laurentia; BA: Béltica; AM: Amazonia; WA: Oeste da Africa; K: Kalahari; SF: S&o Fran-
cisco; CG: Congo; IN: india. Setas pretas dentro dos blocos craténicos indicam a direcdo do norte geogréafico
referentes as suas posicOes atuais.

Uma terceira configuracdo paleogeografica possivel para 1140 Ma tem como base 0
modelo WABAMGO de Antonio et al. (2021) (Figura 1.4), em que o Craton Amazdnico, a
Béltica, o Congo-Sao Francisco e o Oeste da Africa teriam participado de um Gnico bloco con-
tinental entre 1200 e 800 Ma. Nota-se pela Figura 6.4 que o polo ARI rotacionado para a con-
figuragdo de WABAMGO estaria proximo ao polo AM2 (Formacéo Fortuna; D’ Agrella-Filho
et al., 2008). Portanto, o polo ARI também corrobora o modelo proposto por estes autores. Este

modelo implica que 0 WABAMGO realizaria um movimento de rotacdo horaria, em forma de
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“V”, até colidir com a Laurentia (Antonio et al., 2021). Note que, embora os modelos WA-
BAMGO e o Umkondia apresentem configuracdes diferentes, ambos propem a mesma dina-
mica de colisdo do Craton Amazonico com a Laurentia. Todavia, somente com a aquisicdo de
novos polos paleomagnéticos entre 1200 e 1000 Ma para os blocos craténicos que integram
estes mega continentes podera mostrar qual deles prevalecerd, ou mesmo se novos modelos

terdo que ser propostos.
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Figura 6.4 — CDPA entre ~1200 e ~850 Ma para a configuracdo do WABAMGO (West Africa-Baltica-AMazon-
ConGO) com relacdo a Baltica na posicdo atual (Antonio et al., 2021). Polo da Suite Intrusiva Arinos (ARI) se
encontra proximo ao polo AM2 (Formagdo Fortuna) de ~1149 Ma. Polos em amarelo representam os polos do
Craton Amazonico; polos em bege representam o Oeste da Africa, polos em laranja representam o Craton S&o
Francisco-Congo, polos em vermelho representam a Baltica. Posi¢des dos polos podem ser consultadas no trabalho
de Antonio et al. (2021).
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7. CONCLUSOES

S&o apresentados, neste trabalho, resultados paleomagnéticos e geocronolégicos (K—
Ar em rocha total) de soleiras da Suite Intrusiva Arinos e de rochas sedimentares da Formagéo
Dardanelos de idades Mesoproterozoicas.

Desmagnetizacdes térmicas e por campos alternados permitiram isolar direcdes su-
deste (noroeste) com inclinagdes positivas (negativas) em amostras de 14 sitios da Suite Arinos
e em 10 sitios da Formacdo Dardanelos, estas interpretadas como tendo sido adquiridas durante
as intrusdes das soleiras Arinos. Estudos de mineralogia magnética mostram que os principais
portadores magnéticos responsaveis pelas direcbes de magnetizacdo nas amostras da Suite Ari-
nos sao magnetitas e/ou titanomagnetitas do tipo SD e PSD. Ja as dire¢fes encontradas para as
rochas sedimentares apresentam como portador magnético a hematita, interpretada como sendo
de origem secundaria, formada durante a intrusdo das soleiras Arinos. Deste modo, foram cal-
culadas a dire¢do média Dm=143,9°; 1m=28,8° (095=6,5; k=21,7) para 0s 24 sitios e o polo pale-
omagnético ARI, localizado em 54,9°S; 17,8°E (Ags=5,9% K=25,8), 0 qual é classificado com
critério de confiabilidade R=5 (0110111) (Meert et al., 2020).

As amostras de diabasio da Suite Intrusiva Arinos sdo quimicamente muito variaveis,
0 que dificultou a determinacdo das idades K—Ar. Assumindo uma proporc¢éo de 0.71% de K20,
foi possivel determinar uma idade de 1139 + 78 Ma para essas rochas. Ao refazer os célculos
das idades K—Ar determinadas em trabalhos anteriores, foi possivel inferir uma idade média de
1140 + 10 Ma para as soleiras Arinos. Esta idade se mostrou coerente com a idade inferida para
o0 polo ARI através da curva de deriva polar aparente do Craton Amazénico entre 1400 e 1000
Ma, onde este polo se situa entre os polos da Formagao Fortuna (<1150 Ma) e da Suite Intrusiva
Huanchaca (=1100 Ma).

Supondo a idade de 1140 Ma para o polo ARI, configuragdes paleogeograficas para o
Craton Amazoénico em relacdo a outros blocos continentais foram testadas. Nesta época, 0 su-
percontinente Rodinia ainda néo estava formado. Quando comparado com o polo obtido para
os Diques Abitibi, de 1140 Ma (Laurentia), duas reconstrucdes foram propostas para 1140 Ma,
tendo como base as paleogeografias apresentadas por Bispo-Santos et al. (2023) para 1100 Ma.
A primeira delas se baseia na configuracdo do mega continente Umkondia (Choudhary et al.,
2019) conectado a Baltica através do Craton Amazonico, tal como no modelo SAMBA (Jo-
hansson, 2009). A segunda configuragdo prop6e que o Craton Amazonico, na configuracdo do
Umkondia, estava separado da Baltica. O polo ARI também € coerente com a reconstrucéo do

mega continente WABAMGO, proposto por Antonio et al. (2021), sendo que este polo cai
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proximo & idade de 1140 Ma da curva de deriva polar aparente tracada para este mega conti-
nente entre 1200 e 860 Ma.
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