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RESUMO 
 

A região do Planalto Sul de Minas no sudeste do Brasil é caracterizada principalmente 

pelos seus planaltos elevados sustentados por rochas cristalinas do Pré-Cambriano e 

Cambro-Ordoviciano cortados por intrusivas alcalinas do final do período Cretáceo. Nessa 

região a maior particularidade está na intrusão alcalina de Poços de Caldas (MAPC), que 

deu origem ao planalto de mesmo nome, e que vem sendo estudada há muito tempo por 

vários campos das ciências especialmente geológicos e geomorfológicos. A idade da 

intrusão é de 80 a 50Ma o que permite definir um limite temporal pra os processos 

formadores da drenagem e das formas de relevo na região. Assim, o objetivo principal foi 

quantificar os processos formadores da paisagem a partir de métodos quantitativos com a 

termocronologia de baixa temperatura, análise Morfométrica da rede de drenagem e a 

modelagem termocinemática 3D, a fim de obter dados sobre as taxas de soerguimento e 

erosão e sua correlação com os diferentes gradientes geotérmicos da região. Os resultados 

mostram que apesar da intrusão alcalina ter aquecido consideravelmente a região ela, não 

afetou profundamente o grau geotérmico da ZCN, o que explica as idades mais antigas. 

Enquanto isso a região do embasamento metamórfico a leste do MAPC (região do planalto 

São Pedro de Caldas), pode ter sido mais afetada pela intrusão, pois tanto seu grau 

geotérmico quanto seu relevo continua sendo um pouco mais elevado do que na região 

ZCN, explicando suas idades mais recentes. Assim conclui-se que nessa região as áreas 

com menores altitudes e mais frias irão preservar idades mais antigas do que as regiões 

mais elevadas com alto grau geotérmico. 

Palavras chave: Poços de Caldas, Sul de Minas, Termocronologia, analise 

morfométrica 

Abstract 
The Sul de Minas plateau region is located in the southeast of Brazil and it is caractherizide 

mainly by the highest plateaus sustainted by crystalline rocks of Precambrian and Cambro-

Ordovician cut by alkaline rocks on the upper Cretaceous. In this region the Poços de 

Caldas Alkaline Massif (MAPC) is a particular structure that have been studied for a long 

time. The intrusion age is about 80 to 50Ma that allows defining a time limit to the forming 

process of the drainage and the relief of the region. Areas as the MAPC are subject to an 

intense erosion process that lead to a rock cooling, that can be registered by 

thermochronology techniques that estimate the time the rock pass through the 

correspondent isotherm of the closing temperature of the method. The surfaces rocks 

would be exhumated before to reach the closing temperature. Therefore the aim of the 

work was quantify the main processes that were responsible for the evolution of the 

landscape by using methods as the low temperature thermochronology, the river 

morphometric analysis and the 3D thermo modeling, for obtaining data of uplift and 

erosion rates and to correlate them with the therma gradients of the region. The 3D thermal 

modeling was obtained usin the PECUBE software (Braun 2003). It is a finite code that 

solves the heat flow equation. The region as subdivided in tree areas Poços de Caldas (PC);  

Zona Cristalina do Norte (ZCN) and Morro do Ferro (MF). Data show that the uplift rates 

increase in 80Ma, when the intrusion occurs, increasing also the geothermal gradiente of 

the region and the relief. Comparing the rates its possible to conclude that  the uplift is 

lower then the erosion rates, and the PC is the most stable since the intrusion where the 

relief is higher. 

Keywords: Poços de Caldas, Sul de Minas, thermochronology, morphométric 

analysis. 
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Introdução 
 

A evolução da paisagem na superfície terrestre é controlada pela interação entre a 

atuação de processos tectônicos e os superficiais, sendo que entender o funcionamento 

desta dinâmica entre ambos os processos tem sido fundamental para a criação de novos 

modelos dessa evolução em diversas regiões do planeta (REINERS & SHUSTER, 2009). 

Estudos consideram que a tectônica e a erosão são processos que atuam 

conjuntamente (BEAUMONT et al, 2001; ZEITLER et al 2001). Assim, enquanto a 

tectônica controla as taxas de erosão através da criação da superfície do relevo, a erosão 

também vai afetar os padrões tectônicos através de movimentos de massa na superfície, 

influenciando o stress termal e campos com potencial energético de regiões onde a erosão 

é muito atuante (BRAUN et al 2006). 

Para buscar respostas sobre como se dá essa evolução, e entender quais os 

processos atua com mais intensidade na transformação do relevo, autores (GROBE, 2011; 

BISHOP & GOLDRICK, 2000; REINERS, 2007; REINERS & EHLERS, 2005; 

WHIPPLE et al., 1999; BEAUMONT, 1999; KOOI & BEAUMONT, 1996) tem utilizado 

como ferramenta a termocronologia de baixa temperatura (estudo da história térmica das 

rochas) em conjunto com análises superficiais e até mesmo com outros métodos de 

datação. 

Alguns autores têm procurado resolver a questão sobre a interação “tectônica x 

erosão” através da comparação entre padrões de idades termocronológicas com dados do 

clima atual, através da análise da precipitação, e os resultados tem apresentado conclusões 

conflitantes (BURBANK et. al. 2003; REINERS et.al. 2003a; THIEDE et.al., 2004; 

WOBUS et.al. 2003) e sua resolução irá depender em partes, de uma melhor compreensão 

do significado das variações espaciais nas idades termocronológicas, principalmente em 

sistemas orogenéticos (BRAUN, et al, 2006). 

As técnicas termocronológicas mais utilizadas para estudos de evolução da 

paisagem são a análise de traços de fissão (TFA) e a sistemática (U-Th-Sm)/He em 

apatitas, pois essas datam a passagem da rocha pelas isotermas de 110 e 60°C, ou seja, 

quando essas rochas estavam por volta de 1 a 3km de profundidade.  

Conforme a topografia muda ocorre também mudanças na respectiva isoterma, 

ocorrendo também mudanças nas taxas de soerguimento e exumação. Essas alterações na 

isoterma diminuem exponencialmente conforme a profundidade (BRAUN, 2002b). Assim 

a termocronologia de baixa temperatura vai fornecer ferramentas que possibilitam obter 
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conclusões a respeito dos eventos que atuaram na região seja soerguimento tectônico, 

erosão e exumação respectivamente. 

Com isso a termocronologia de baixa temperatura pode ser utilizada tanto em 

estudos em orógenos ativos (REINERS & EHLERS, 2005; REINERS & BRANDON, 

2006; BISHOP, 2007); em zonas de rift e margens passivas (GALLAGHER & BROWN, 

1997, 1999; BISHOP & GOLDRICK, 2000; COCKBURN et al., 2000; GUNNELL et al., 

2003; GUNNELL et al., 2009); como também áreas pós-orogênicas (REINERS et al., 

2003); e a formação de ciclos erosivos (BONOW et al., 2006; JAPSEN et al., 2006; 

JOLIVET et al., 2007) entre outras. 

No Brasil a metodologia vem sendo utilizada com frequência principalmente na 

região sudeste, possibilitando um melhor entendimento dos eventos que foram 

responsáveis pela estruturação de diferentes setores da Plataforma Sulamericana. Assim é 

possível reconhecer e identificar pulsos de soerguimento e erosão associados a 

soerguimentos tectônicos, que ocorreram em zonas aquecidas da plataforma, a partir do 

Cretáceo (HACKSPACHER et al. 2003, 2004, 2007; TELLO SAENZ et al 2003; 2005; 

FRANCO et al 2005; FRANCO-MAGALHÃES, 2010). 

Nesse sentido, procurou-se associar esses eventos termotectônicos do Cretáceo 

Inferior, responsáveis pela reativação de zonas de cisalhamento pré-cambrianas e de falhas, 

com eventos de soerguimento e de erosão na região do Maciço Alcalino de Poços de 

Caldas, palco de um grande evento de intrusão ocorrido no inicio do Cretáceo Superior. 

A escolha da região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas foi motivada por suas  

diferentes peculiaridades geológicas e geomorfológicas, que foram destacadas por autores 

como King (1956) e Almeida (1964). A principal feição a se destacar é o relevo produzido 

pela grande intrusão alcalina de Poços de Caldas que elevou a paisagem da região a mais 

de 1500m de altitude, há 80 milhões de anos atrás. Essa região foi ainda afetada pela 

tectônica do final do período Cretáceo Superior responsável pela formação dos sistemas de 

rifts do sudeste do Brasil, o que alterou algumas das formas de relevo da região, bem como 

os padrões de drenagem.  

Sabe-se também que nessa região ouve a atuação de ciclos erosivos que modelaram 

a paisagem formando extensas superfícies erosivas que posteriormente foram escalonadas 

devido movimentações tectônicas pós-intrusão. Algumas das superfícies preservadas na 

região são pretéritas ao evento magmático, e ainda ao evento que culminou com a 

separação do supercontinente Gondwana, estando assim correlacionadas com as superfícies 

Africanas. Outras, no entanto são mais recentes, pois cortam as intrusões alcalinas, não 
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somente na região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas, como também em outras 

regiões do sudeste do país.  

Assim esse trabalho buscou realizar a quantificação e identificação dos processos 

responsáveis pela evolução do relevo a partir do período Cretáceo Inferior, utilizando 

métodos como a análise de dados termocronológicos, como os traços de fissão em apatitas 

e da modelagem termocinemática 3D. Essa quantificação se faz importante para o 

entendimento da paisagem atual, pois permitem analisar diferentes hipóteses, de modo a 

estabelecer a idade, estilo e magnitude dos eventos tectônicos e denudacionais 

responsáveis pela caracterização do relevo nessa região. 

Objetivos 
O presente trabalho procurou entender a evolução da paisagem em longo prazo 

juntamente com a evolução termal e estrutural da região planáltica do Maciço Alcalino de 

Poços de Caldas, dando ênfase as superfícies de erosão mencionadas na região por 

trabalhos anteriores. A pesquisa reuniu técnicas termocronológicas como Traços de Fissão 

em Apatitas (TFA) e (U-Th)/He em apatitas que permitem analisar a distribuição de idades 

de resfriamento na superfície, relação idade x elevação além da modelagem 

termocinemática 3D. 

A motivação em quantificar dados que levam a entender como se deu o 

desenvolvimento da paisagem nessa região, são principalmente as hipóteses levantadas por 

autores como King (1956), Almeida (1964) e Melo et al. (1993) para essa região do 

Maciço Alcalino de Poços de Caldas. Todos os autores colocam que existem pelo menos 

três planaltos subnivelados na região, no entanto discordam quanto à idade, topografia e 

altitude, e a Termocronologia somada à modelagem termocinemática 3D permitem definir 

qual a melhor das hipóteses. 

Localização e vias de acesso 
O acesso, partindo de São Paulo é feito pelas rodovias: dos Bandeirantes ou 

Anhanguera, Dom Pedro I, SP-340 e SP-346. A partir do Rio de Janeiro o acesso é pela 

BR-116 até a Dom Pedro I e partindo de Belo Horizonte o acesso é pela rodovia Fernão 

Dias, BR-459 e BR-455. As principais cidades da região são Poços de Caldas, Caconde, 

Botelhos e Cabo Verde a Norte; Andradas, São João da Boa Vista, Águas da Prata e 

Vargem Grande do Sul a sul e sudoeste; Caldas e Santa Rita de Caldas a sudeste; Machado 

e Campestre a nordeste; Divinolândia, São José do Rio Pardo e São Sebastião da Grama a 

noroeste. A figura 1 ilustra a localização geográfica da região em relação ao sul da 
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America do Sul. A figura 2 indica a região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas, com a 

localização das principais cidades e vias de acesso. 

 

Figura 1. Localização da área de estudos e principais vias de acesso 

 

Figura 2. Localização da região de Poços de Caldas e principais vias de acesso. 
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CAPITULO 1 

1. CONSIDERAÇÕES SOBRE A EVOLUÇÃO GEOMORFOLÓGICA DO SUDESTE 
BRASILEIRO 

 

1.1. Evolução geomórfica do sudeste do Brasil e sua correlação com o 
sudoeste africano 

 

A existência de superfícies erosivas e seu reconhecimento em escala continental 

tanto no Brasil como na África foi amplamente documentado por King (1953, 1956, 1963, 

1967), Almeida (1964), Summerfield (1991) entre outros. Sendo que atualmente com 

novas tecnologias novos trabalhos têm sido desenvolvidos dentro dessa ótica (MARKER 

& HOLMES, 1999; AB’SABER, 2000; BROWN et al, 2000; BURKE & GUNNEL, 2008; 

TINKER et al 2008; RÖMER 2008).  

A superfície Sul-Americana foi denominada assim, por King (1956), mas já tinha 

sido descrita como “Superfícies das Cristas Médias” por de Martonne (1940) e como 

superfície “Japi” por Almeida (1958; 1964). Para Almeida (1964, 1976) a superfície “Japi” 

estaria ainda, relacionada com a superfície dos “Campos” (DE MARTONNE, 1940) que 

seria a própria superfície Japi, deformada tectonicamente, em decorrência de episódios de 

tectonismo durante o Cenozoico. Outro autor a reconhecer a superfície Sul-Americana é 

Valadão (1998), que individualiza em Superfície Sul-Americana, Superfície Sul-

Americana I e Superfície Sul-Americana II. 

De acordo com Valadão (1999) os remanescentes da Superfície Sul-Americana 

geralmente apresentam formações superficiais arenosas delimitadas por feições escarpadas, 

facilitando sua individualização, ocupam os principais divisores hidrográficos o que a torna 

sua topografia mais elevada quando comparada às demais superfícies propostas pelo autor.  

Já a Superfície Sul-Americana I é descrita por Valadão (1999) como a responsável 

por desencadear significativas modificações no nível de base continental da porção oriental 

do Brasil. As maiores extensões desta superfície ocorrem na porção centro-norte de Minas 

Gerais, ocupando uma posição altimétrica intermediária entre as superfícies Sul-Americana 

e Sul-Americana II. Seus remanescentes se correlacionam estreitamente com as coberturas 

sedimentares neogênicas (VALADÃO 1999).  

A Superfície Sul-Americana II ocupa o piso de amplas depressões interiores e 

sublitorâneas, onde se encontram os cursos baixos e parte dos cursos médios das principais 

bacias hidrográficas que drenam a porção oriental do Brasil, onde se insere a bacia do rio 

Doce. A instalação desta superfície resultou no reajustamento do perfil longitudinal dos 



6 

 

rios. Atualmente, são comuns os terraços fluviais margeando as calhas de drenagem, que 

refletem os diversos estágios aos quais os leitos fluviais foram submetidos (VALADÃO & 

DOMINGUEZ 1999). 

Autores como Ponçano et al (1982) e Riccomini, (1997) reconhecem que no Estado 

de São Paulo, o registro sedimentar correlativo a essa superfície seria representado pela 

Formação Itaqueri, na Bacia do Paraná. Corresponderia assim aos depósitos rudáceos de 

leques aluviais de idade supostamente paleo-eocênica A Superfície Sul-Americana no 

sudeste brasileiro teria então sido deformada por flexuras e falhas no Paleoceno, quando 

surge a Serra do Mar a partir de desnivelamentos verticais produzidos por falhas normais 

(ALMEIDA & CARNEIRO, 1998).  

Estaria nivelada em torno dos 500m no oeste do Estado de São Paulo. Diminuindo 

de altitude em direção ao Paraguai, sendo que para Leste, se eleva gradualmente para 

1000-1600m no planalto de Jundiaí; até acima de 2000m nas serras da Mantiqueira e da 

Bocaina; e então diminui para 1200m na Serra do Mar e 900m do planalto do Juqueriquerê, 

próximo da Ilha de São Sebastião (SOARES & LANDIM, 1975, CAMPANHA et al, 1994; 

ALMEIDA & CARNEIRO, 1998; AB’SABER, 2000; TELLO SÁENS et al, 2003; 

GROHMANN, 2008). 

Um dado importante sobre a superfície Sul-Americana, é que ela nivelaria intrusões 

alcalinas do oeste de Minas Gerais e sudeste de Goiás datadas por Amaral et al. (1967), 

Hasui & Cordani (1968), Montes-Lauar, (1988). A idades dessas intrusões variam entre o 

Permo-Triássico e o Paleógeno. A idade das superfícies de aplainamentos correlacionadas 

Japi (Almeida, 1964) e/ou Sul-Americana (King, 1956) foi inicialmente considerada 

neocretácea, sem excluir a possibilidade de que tenha continuado a evoluir durante o 

Cenozoico.  Esta superfície erosiva é considerada balizadora do início da sedimentação nas 

bacias do rift (ALMEIDA, 1983).  

Com relação à idade máxima da superfície Sul-Americana, datações por traços de 

fissão em apatitas efetuadas em diversas regiões do sudeste do Brasil sugerem que essa 

superfície não é mais antiga que o período Juro-Cretáceo (HACKSPACHER et al, 2004; 

TELLO SÁENZ et al 2005; FRANCO et al 2005; DORANTI et al 2008). 

Como no Brasil, a história denudacional do continente africano, inicialmente, foi 

reconstruída a partir da correlação de níveis altimétricos (KING, 1962) ou ainda a partir da 

correlação de fáceis lateríticas amarradas a reconstruções paleoclimáticas (TARDY & 

ROQUIN, 1998). No entanto como afirma Burke & Gunnel (2008), essa associação 

altimétrica é válida apenas para o passado mais recente. 
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Segundo os autores, uma compreensiva interpretação da superfície Sul Africana por 

Patridge & Maud (1987) revelou dois aspectos bastante inovadores:  

(1) A conclusão que nenhuma superfície pode ser identificada no continente Africano que 

seja mais antigo que a ruptura do Gondwana. Trabalhos subsequentes a esse, concordaram 

com essa conclusão, reconhecendo que as únicas exceções seriam aquelas superfícies que 

foram exumadas posteriormente (por estarem no momento da ruptura recobertas por 

sedimentos, e após a separação eventos erosivos e ou tectônicos levaram essa antiga 

superfície de volta a superfície).  

(2) Uma ênfase muito forte na elevação do escarpamento africano (Great South África 

Swell) durante os últimos 20Ma. 

Patridge (1997) usa o termo “Superfície Africana” para definir uma superfície que 

foi formada como o resultado de complexos ciclos erosivos que ocorreram desde o 

momento em que houve a abertura continental em 150Ma até o Mioceno Inferior. A 

definição de Patridge & Maud (1987) é muito próxima à utilizada por Burke & Gunnel 

(2008), no entanto com uma única distinção.  

Patridge & Maud (1987) deram esse termo tanto para a superfície acima do Grande 

Escarpamento como também para a superfície abaixo dele que vai até a costa. Eles 

distinguiram ainda duas superfícies de erosão mais novas que corta a superfície abaixo do 

Grande Escarpamento dando a essas superfícies os mesmos nomes dado por King (1962), 

pós-África 1 e pós-África 2. Os autores concluíram que houve duas fases de soerguimento 

durante os últimos 20Ma, sendo a primeira envolvendo 150-300m de altitude durante o 

Mioceno Inferior e um segundo aumentando a topografia em 900m nos últimos 5Ma. 

Burke & Gunnel (2008) colocam que estudos feitos em kimberlitos na região de 

Kimberley por Lageat (1989) o levaram a concluir que a espessura de 1,4km dos 

sedimentos da bacia de Karoo foram erodidos desde 92Ma da superfície nessa área. Essa 

estimativa, segundo os autores, é consistente com os dados de Traços de Fissão em 

Apatitas obtidos por Gallagher et al (1998) e Brown et al (2002). 

Com relação à ocorrência das lateritas e bauxitas, tanto no Brasil como na África, 

se desenvolveram durante o intervalo de 70 e 40Ma, sendo reconhecidas  como 

extremamente importantes no controle climático e na evolução do relevo frente aos 

episódios de tectonismo (BURKE & GUNNEL, 2008). 

Os principais intervalos com grandes variações climáticas seriam: 140-65Ma, 65-

34Ma, 34-2,8Ma, e 2.8Ma para o presente.  
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 Römer (2008;2010) ao estudar tanto regiões do sudeste brasileiro como regiões na 

África chega à conclusão de que ambas as paisagens se desenvolveram em consequência 

de uma complexa interação entre processos de intemperismo e denudação, e 

litologia/estrutura. O autor coloca ainda que essa complexa interação tem como 

consequência o fato de que a resposta à determinada perturbação, climática ou tectônica, 

seja variada, o que vai induzir a interpretação de diferentes modelos de evolução da 

paisagem numa mesma região. Seus estudos na região da Serra do Mar levam a conclusão 

de que o relevo foi fortemente influenciado pela tectônica local e regional e, além disso, 

sua litologia e configuração estrutural, o que ocorre em quase toda região sudeste 

(RÖMER, 2008). 

Assim como pode ser visto a partir das considerações, há muitas semelhanças na 

origem e evolução de ambas as superfícies. Acredita-se que essas superfícies foram 

elaboradas após o período de separação dos continentes, por volta dos 150Ma, quando 

também ocorre uma grande estabilidade climática, com predominância de um clima seco e 

quente. Devido às condições tectônicas e climáticas muito semelhantes em ambos os 

continentes as duas superfícies tiveram evolução semelhante, sendo encontrado depósito 

correlativo tanto na Bacia do Paraná, quanto na Bacia do Karoo (RÖMER, 2010). 

A evolução de ambas as superfícies passa a se diferenciar a partir do momento em 

que a superfície Sul Americana passa a ser deformada pelas flexuras e falhas que surgem 

no Paleoceno com o soerguimento da Serra do Mar e do rift continental (ALMEIDA & 

CARNEIRO, 1998). 

Contreras et al (2010) interpreta uma discordância do Paleoceno Inferior 

encontrada nas bacias de Campos, Santos e Pelotas como sendo o registro desse 

soerguimento. Nesse sentido, Macreagor (2012) coloca que as taxas de sedimentações do 

Paleo-eocêno na região, são consequentemente mais altas do que em qualquer outra região, 

com nenhuma significativa redução nas taxas encontradas para períodos anteriores. 

Na região do oeste africano nesse período não houve grandes eventos que 

deformassem a superfície Africana, sendo que suas fases de soerguimento teriam sido 

posteriores ao período Mioceno (MACGREAGOR, 2012). 

Assim, podemos não é possível assumir que a evolução do relevo tenha se dado a 

partir de simples alterações climáticas cíclicas que teriam sido as únicas responsáveis pela 

formação das superfícies, ou seja, essa visão cíclica erosiva e climática seria inapropriada 

para ambas as margens, não sendo uma típica margem passiva. 
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1.2. Considerações sobre a evolução geomórfica do Sudeste Brasileiro 
 

Muitos estudos efetuados no Brasil nas décadas de 40 e 50 foram baseados em 

estudos feitos no continente africano, considerando que os processos seriam os mesmos. 

Entretanto somente há algumas décadas, novas e mais precisas respostas sobre essas 

antigas questões levaram os cientistas a crer que apesar de passarem pelos mesmos 

eventos, como a abertura continental, sua evolução geológica e geomorfológica foi 

bastante diferenciada gerando feições distintas de um continente para outro.  

Assim, atualmente os estudos sobre evolução da paisagem no Brasil levam em 

consideração fato de que a o relevo brasileiro não evoluiu uniformemente ao longo de sua 

história geológica-geomorfológica, diferentemente do continente africano o qual divide 

grande parte dessa história. 

 A partir disso, estudos sobre o sudeste do Brasil consideram que a paisagem atual 

tenha se desenvolvido a partir da movimentação de blocos ocorrida no Cenozoico, além é 

claro das diferenciações litológicas e estruturais que vão responder diferentemente aos 

processos exógenos como o intemperismo e erosão. 

 A grande mudança na interpretação da paisagem está no fato de que os 

pesquisadores além de considerar todos os aspectos citados anteriormente passaram a 

considerar ainda a influencia do calor geotérmico na elaboração da paisagem, e isso deu 

uma nova perspectiva, um novo ponto de vista por parte dos geomorfólogos. 

1.2.1. Modelos de evolução da paisagem no Brasil 
 

Para entender como se deu a evolução da paisagem no Planalto de Poços de Caldas 

é importante conhecer os principais e mais importantes estudos efetuados no Brasil. Como 

se deu a evolução do conhecimento nessa área e qual é o estado da arte atual. Essa revisão 

tem como objetivo facilitar na escolha dos parâmetros de relevo para a obtenção da 

modelagem e sua posterior interpretação. 

Assim, os primeiros trabalhos sobre a evolução da paisagem no Brasil 

interpretavam a paisagem como resultado de processos policíclicos que foram explicados 

através de sucessivos períodos de instabilidade crustal, que provocavam os soerguimentos 

regionais, seguidos por épocas de estabilidade endógena e predomínio da levando a um 

rebaixamento progressivo do relevo. Apenas na década de 40 De Martonne (1943) insere o 

contexto de superfície de base e Ruellan (1944) estabelece que a ciclicidade da paisagem 
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possa ser explicada não somente pela tectônica, mas também pela estabilidade, pois esta 

seria também responsável pela formação de níveis mais baixos do modelado. 

Nessa época De Martonne (1943, 1944) é responsável pela identificação de uma 

ampla superfície sob os sedimentos paleozoicos da Bacia do Paraná que denominou de 

Pré-Cambriana ou Carbonífera. Além dessa superfície, o autor define ainda a Superfície de 

Campos, em Campos do Jordão, Campos de Paraíso e Campos de Ribeirão Fundo, e a 

Superfície das Cristas Médias, de idade terciária, e a Superfície Neogênica, localizada 

abaixo das cristas médias na região de Pouso Alegre (MG). 

Mais tarde Freitas (1951), coloca em áreas onde não se concebe a participação ativa 

de falhas, fossas, muralhas, verificam-se a existência de dois níveis distintos de superfície 

de erosão. Essas superfícies são compostas topograficamente de dois peneplanos antigos, 

retomados pela erosão atual que correspondem a uma variação geral no nível de base da 

hidrografia, cujo significado exprime recorrência de levantamentos epirogênicos únicos, 

capazes de afetar regionalmente a hidrografia, provocando novo ciclo de erosão. O autor 

assim, estabelece dois níveis de superfície de erosão, denominadas Nível A e Nível B. 

- Nível A: altitudes entre 800 a 1000m nas regiões do Brasil Central e Meridional e 200 a 

300 no Nordeste e Rio Grande do Sul. 

- Nível B: altitudes entre 1200 e 1400m nas regiões do Brasil Central e Meridional e 700 a 

1000m no Nordeste e Rio Grande do Sul. 

Segundo Freitas (1951) a existência destes níveis de erosão indicam uma 

epirogênese no Escudo Brasileiro, pelo menos a partir do final do Mesozoico, uma vez que 

tais relevos policíclicos constituem prova geológica da atuação deste tipo de tectonismo na 

crosta.  

Essa movimentação epirogenética resultou em falhamentos do Escudo Brasileiro em 

blocos escalonados, grandes escarpas e fossas, e vales de afundamento. O que vai criar as 

principais formas de relevo associadas à tectônica como as Serras do Mar, Mantiqueira, 

Espinhaço e Borborema, as fossas, como a de Salvador e de Itaboraí, e os vales de 

afundamento como os do Paraíba e São Francisco, etc. cuja idade é Cenozoica. O nível B 

seria do cretáceo e nível A do Plioceno ou Pleistoceno. 

Após os estudos de Freitas (1951), King (1956), em seu trabalho sobre o relevo do 

Brasil Oriental coloca que o relevo teria evoluído a partir de sucessivos ciclos de 

denudação dinamicamente associados a condições de semi-aridez, onde o modelado esteve 

submetido ao recuo paralelo das encostas e à formação de extensos pediplanos. King 

(1956; 1962) concebe cinco ciclos erosivos que foram responsáveis pelo aplainamento de 
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cinco superfícies: Gondwana; Pós-Gondwana; Sul-Americano; Velhas e Paraguaçú. O 

trabalho de King teve grande repercussão no Brasil, norteando trabalhos até os dias atuais, 

entretanto, ao utilizar critério puramente altimétrico para o estabelecimento de superfícies 

acaba deixando passar outros critérios importantes. 

Mais tarde com Bigarella & Ab’Saber (1964) dão destaque para a influencia das 

variações climáticas da elaboração do relevo. Esses autores consideram os processos de 

pedimentação e pediplanação como responsáveis pela maior parte das superfícies 

aplainadas existentes na paisagem atual, colocando as grandes variações climáticas como o 

grande agente propulsor de novos ciclos ao contrário dos autores anteriores que 

consideravam o soerguimento crustal (de MARTONNE, 1944; FREITAS, 1951; KING, 

1956, 1962). A tabela 1 a seguir resume os principais autores que escreveram sobre as 

superfícies erosivas no Brasil. 
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Autores 

Idades 

King 

(1956) 

Almeida 

(1964) 

Martonne 

(1943) 

Freitas (1951) Ab’Saber 

(1969, 1972) 

Soares  

& Landim  

(1976) 

Bigarell

a 

Andrad

e (1965) 

Maxwell 

(1972) 

Lichte 

(1979) 

Ciclos 

Holoceno  

 

Paraguaçu 

Diversas 

superfícies  

 Ciclo 

Quaternário 

  P2 e P1   Ciclo 

Paraguaçu 

Pleistoceno   Paleo 

pavimentos 

Médios 

Interflúvios 

  

  Pd1 Ciclo Velhas 

Plioceno  

Velhas 

 

  Soerguimento 

 

 

 

Peneplano 

Terciário ou 

nível A 

 

Soerguimento 

falhamento 

Superfície 

Intermontana 

Neogênica V 900m 

Neogênica 

Mioceno  Altos 

Interflúvios 

    

   

Ciclo Sul 

Americano Oligoceno Sul – 

Americana 

 

 

 

Japi 

  Sul – 

Americana 

Pd2 IV 1000m 

 

Cristas 

médias 

Eoceno  Superfícies 

cimeiras Paleoceno  Campos Pd3   

Cretáceo 

Superior 

Pós – 

Gondwana 

  Peneplano 

Cretáceo 

Ou nível B 

Soerguimento 

associado 

  II 1600m Ciclo Pós 

Gondwânico 

Cretáceo 

Inferior 

Gondwana     I 1800m Ciclo 

Gondwânico 

    

Jurássico desértica        Ciclo 

Desértico Triássico fóssil        

Paleozóica  Itaguá Pré -

Permiana 

       

Tabela 1 - Correlação da ideias de diferentes pesquisadores sobre as superfícies de erosão no Brasil (Almeida & Ponçano, 1993)
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Mais recentemente, Valadão (1998) retomando a ideia de que o relevo evolui a 

partir da sucessão de episódios de soerguimento e denudação descreve três grandes 

superfícies de aplainamento que teriam sido elaboradas durante o Cenozoico e Mesozoico.   

Valadão ainda define a Superfície Sul-Americana II, que teria sido elaborada 

posteriormente por um soerguimento crustal no final do Plioceno até o momento presente, 

correspondendo essencialmente vales incisos, depressões interplanalticas, sub-litoraneas e 

terraços fluviais, sendo denominada por King (1956) de superfície Paraguaçú.  

1.2.2. Evolução da paisagem na Região de Poços de Caldas 
 

Na região do Maciço de Poços de Caldas existem muitos estudos sobre a evolução 

da paisagem sendo que a maioria desses trabalhos discute a questão das superfícies 

erosivas preservadas nessa região. Os principais autores a estudar as superfícies de erosão 

na área da pesquisa foram King (1956) e Almeida (1964). Posteriormente Melo et al 

(1993) definiram níveis planálticos, comparando-os com essas superfícies descritas. 

King (1956), em seu estudo sobre a geomorfologia do Brasil Oriental identifica e 

descreve três superfícies de erosão, descrevendo-as não só na área correspondente ao 

Maciço de Poços de Caldas como também nas áreas adjacentes a ele. Já Almeida (1964) 

trata os níveis de erosão para todo Estado de São Paulo e também algumas áreas na divisa 

com o Estado de Minas Gerais. Melo et al (1993) identificam quatro níveis altimétricos e 

correlacionam com superfícies de erosão descritas por diversos autores (Figura 3). 
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Figura 3. Elementos Morfotectônicos da área do Alto Rio Pardo (Modificado de Melo et al. 1993)  

King (1956) descreve a relação dessas superfícies na área de estudos considerando 

as áreas elevadas acima de 1400m, correspondentes ao Maciço Alcalino de Poços de 

Caldas, como sendo a Superfície Gondwana. Enquanto isso Almeida (1964) elucida essa 

área como sendo a superfície Japi (Sul-Americana), que nivelou as rochas alcalinas do 

maciço em altitudes entre 1550 a 1600m. Melo et al (1993) chamam esses níveis de 

superfície de cimeira A e os correlacionam com a superfície paleogênica (De Martonne, 

1943), e com o pediplano Pd3 (Bigarella & Andrade, 1965). Segundo os autores esse nível 

teria altitudes entre 1360 a 1764 m. 
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Com relação aos níveis mais rebaixados, King (1956) denomina as áreas abaixo dos 

1200 m até o vale do Rio Pardo como pertencentes ao ciclo Sul-Americano. Para Almeida, 

(1964), essa área também corresponderia à superfície Japi, porém numa altitude menos 

elevada do que a área do maciço. Entretanto, Melo et al (1993) vão associar os níveis de 

altitude abaixo de 1360m, que eles denominam de superfície intermediária, com a 

superfície Intermediaria de De Martonne, ou ao pediplano Pd2 de Bigarella & Andrade 

(1965).  

Na região mais a oeste do maciço, nas bordas da Bacia do Paraná até o vale do Rio 

Pardo, a altitude varia entre 600 e 800m, e foi associada por King (1956) ao Ciclo Velhas, 

pois este retrabalha a superfície Sul-Americana. No entanto, para Almeida (1964) essa área 

apresenta resquícios da superfície Itaguá (Pré-Permiana). 

Melo et al (1993) (Figura 3) subdividem essas áreas mais rebaixadas em primeiro 

nível de planaltos rebaixados, com cotas de até 960m, desenvolvendo-se principalmente ao 

longo dos principais cursos d’água sobre rochas cristalinas; e um segundo nível 

intermediário com cotas máximas de 800m e nítido controle erosivo litológico, relacionado 

às calhas de drenagem em áreas de colinas sedimentares da Bacia do Paraná. Sendo esses 

dois últimos correlacionados com a superfície neogênica de De Martonne (1944) ou 

pediplamo pd1 de Bigrarella & Andrade (1965). Embora os autores não correlacionem 

com nenhuma das superfícies de King (1956), fica claro que esses dois níveis seriam 

representantes do Ciclo Velhas. 

A partir das colocações dos autores, fica clara a existência de superfícies de erosão 

na área, independente da denominação dada pelos autores e ainda do período de elaboração 

das mesmas. O que interessa nesse trabalho é a confirmação de que nessa região há três 

níveis altimétricos que podem ser correlacionados com superfícies erosivas, podendo ser 

apenas uma superfície soerguida em períodos de reativações, ou ainda três superfícies 

distintas, elaboradas a partir de diferentes ciclos erosivos em tempos diferentes. Há ainda a 

possibilidade de que sejam apenas duas superfícies, onde uma delas (a mais elevada) teria 

sofrido uma tectônica capaz de soerguê-la a níveis mais elevados. 
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CAPITULO 2  

2. EVOLUÇÃO GEOLÓGICA E GEOTÉRMICA DA REGIÃO SUDESTE DO BRASIL 
 

2.1. Pré-Cambriano 
 

A Província Mantiqueira com as províncias Tocantins, São Francisco e Paraná 

(Figura 4), composta por rochas pré-cambrianas que se estruturam preferencialmente na 

direção NE-SW, com extensão aproximada de mais de 3.000 km desde o estado do Espírito 

Santo até o Uruguai, por toda a costa brasileira.  

A evolução das orogenias Neoproterozóicas iniciou-se com o fechamento dos 

oceanos Goianides e Adamastor, respectivamente a oeste-sudoeste e leste-sudeste do 

paleocontinente São Francisco, cuja subducção gerou arcos magmáticos pré-colisionais 

(entre 790Ma e 630Ma), que evoluíram para colisões continentais, marcadas por 

deformação e metamorfismo nos cinturões Brasília meridional (ca. 630-610Ma), Dom 

Feliciano (ca. 600Ma), Ribeira e Araçuaí (580 e 520Ma). Do Cambriano ao Ordoviciano 

(510-480Ma) ocorreu o colapso tectônico dos orógenos da Província Mantiqueira (EBERT, 

2005). 

O Cinturão Brasília resulta do fechamento do Oceano Goianides, sendo que na sua 

porção setentrional apresenta idades de cristalização entre 790 e 740Ma (FUCK et al., 

1994; PIMENTEL et al., 2004; CORREA et al., 1997) e 650-640Ma (CAMPOS NETO 

2000).  Já seu segmento meridional é resultante do processo de colisão W-E entre as 

paleoplacas Paranapanema e São Francisco, que resultou no inicio de um importante 

magmatismo cordilherano entre 660 e 640Ma relacionado a subducção a oeste.  

A atividade de arco na margem ativa foi contemporânea à sedimentação no Terreno 

Andrelandia. Os processos metamórficos e deformacionais da orogênese colisional 

atingiram um ápice ao redor de 620Ma (JANASI et al., 1993; EBERT et al., 1996; 

TÖPFNER, 1996; WERNICK, 1998; VLACH et al., 2003; HACKSPACHER et al., 2003; 

CAMPOS NETO et al., 2004). 
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Figura 4. Mapa Geológico Regional (Fonte: CPRM, 1999).A constituição da terminação sudeste do 

Cinturão Brasília é dada por uma pilha colisional de nappes de empurrão com cavalgamentos de oeste 

para leste, que envolve três ambientes tectônicos principais de WSW para ENE (CAMPOS NETO et al., 

2004): O Terreno Guaxupé ou Nappe de Socorro-Guaxupé, o Terreno Andrelandia (assembleia 

metassedimentar de margem ativa Neoproterozóica), e os domínios metasedimentares de margem passiva 

da Placa São Francisco. 

A extremidade meridional do Cinturão Brasília é marcada por uma ampla região 

onde as lascas de cavalgamentos frontais para leste (o sistema de nappes Socorro-

Guaxupé) e suas rampas laterais setentrionais de caráter W-E sinistral (Cinturão 

Transcorrente Campo do Meio) são gradativamente seccionadas por dobras e zonas de 

cisalhamentos transcorrentes de direção NE-SW dextrais, agrupadas no Cinturão 

Transpressivo Rio Paraíba do Sul, vinculado a Orogênese Ribeira (CAMPOS NETO et al. 

2004).  

Essa região possui um trend estrutural NNW-SSE e é subdividida em nappes com 

empilhamento tectônico vergente para E-ESSE, rumo ao Cráton do São Francisco ou 

tangente a sua borda meridional. As nappes da parte sul do Orógeno Brasília podem ser 

agrupadas em dois conjuntos, correspondendo as nappes inferiores e superiores.  

As nappes inferiores registram metamorfismo que atinge as fáceis granulito de 

pressão relativamente alta e guardam relação paleogeográfica com o Cráton do São 
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Francisco. As nappes superiores apresentam metamorfismo de pressão mais baixa e 

inúmeros corpos granitóides cálcios-alcalinos, em parte interpretados como remanescentes 

de um arco magmático cordilherano (HEILBRON et al. 2004). 

Essa região também denominada de Maciço Guaxupé (posteriormente denominados 

de Nappe de Varginha e de Nappe Socorro-Guaxupé) é considerada por Cavalcanti et al., 

(1979) como sendo um bloco crustal em forma de cunha, delimitado pelas zonas 

transcorrentes rúpteis Campo do Meio (norte) e Ouro Fino (sul). Os deslocamentos para 

leste, em rampas frontais e laterais, impuseram forte deformação nos migmatitos e 

ortognaisses paleoproterozóicos do Alto Rio Grande e do Complexo Campos Gerais, bem 

como nas sequencias metavulcanosedimentares de margem ativa e passiva encaixadas 

entre os paleocontinentes colididos (EBERT, 2005).  

Esses eventos geraram grandes zonas de cisalhamento transcorrentes de direções E-

W e NE-NW condicionando a distribuição dos conjuntos litológicos do embasamento 

cristalino, representados pelo Domínio da Faixa Alto Rio Grande, Domínio Socorro-

Guaxupé, Complexo Granitoide Pinhal e pela Formação Pouso Alegre.  

A norte do Complexo de Guaxupé formou-se um cinturão metassedimentar 

associado com ortognaisses pré a syn-tectônicos. Esse cinturão denominado de Sutura 

Alterosa foi descrito por Zanardo (1992) como pertencente ao Grupo Araxá sendo mais 

detalhado por Morales (1993) e Del Lama (1998) (ZANARDO et al 2006). 

Heilbron (1993) propõe uma evolução tectônica com implantação das bacias 

intracontinentais no Proterozóico Médio, resultante de forte encurtamento no Evento 

Termotectônico Brasiliano. O quadro geral apresentado envolve quatro lascas de empurrão 

imbricadas de SE para NW, que cavalgam o Domínio Tectônico Autóctone situado na 

margem sul-sudeste do Cráton do São Francisco. Essa autora atribuiu, para os domínios 

tectônicos Paraíba do Sul, Juiz de Fora e Andrelândia, uma mesma evolução 

tectonometamórfica, diferindo, entretanto, quanto ao estilo estrutural e intensidade 

metamórfica, estando os domínios tectônicos Paraíba do Sul e Andrelândia associados a 

processos de delaminação underplating e subducção. O Domínio Tectônico Juiz de Fora 

representaria a zona de sutura desta colisão com intensa incorporação e retrabalhamento de 

segmentos crustais mais profundos (SANTOS, 1999). 

2.2. Paleozóico-Mesozóico 
 

Após o evento termo-tectônico Brasiliano, os esforços tectônicos se acentuaram 

deixando expostas grandes áreas em resfriamento, que entraram em subsidência dando 
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inicio a deposição de sedimentos da Bacia do Paraná. Esse processo, em grande parte 

condicionando as zonas de fraqueza pré-existentes, seriam as principais zonas dissipadoras 

dos esforços intraplaca, permitindo, movimentações verticais e horizontais de blocos que 

foram suficientes para influenciar as mudanças e a distribuição de fáceis sedimentares que 

caracterizam as cinco sequencias deposicionais da Bacia do Paraná. Desenvolvidas entre o 

Ordoviciano e o Cretáceo, essas sequências, denominadas de modo informal como 

Siluriana, Devoniana, Permo-Carbonífera, Triássica e Juro-Cretácea, foram depositadas em 

três períodos de subsidência ocorridos durante os intervalos Siluriano-Devoniano, 

Carbonífero-Permiano e Jurássico-Cretáceo (ZALÁN et al. 1990). 

Esse último período de subsidência está associado ao evento termo-tectônico que 

ocorre a partir do Triássico até o Paleógeno, denominado de Reativação Wealdeniana 

(ALMEIDA, 1967) também reconhecido como Reativação Sul-Atlantiana 

(SCHOBBENHAUS et al, 1984). Estando ainda associados aos fenômenos de deformação 

continental que culminaram com a ruptura do supercontinente Gondwana, 

desenvolvimento de margem continental passiva  e  abertura  do  Oceano Atlântico 

(ALMEIDA,et al 2000). 

Esse evento caracterizou-se pelo desenvolvimento de quatro estágios (ASMUS, 

1975). O estágio pré-Rift Valley é o evento que antecede a ruptura da crosta continental, 

entre o Triássico e o Jurássico. Caracteriza-se pelo aparecimento de soerguimentos crustais 

na área da Bacia de Santos e no Arco de Ponta Grossa, que sofrem intenso soerguimento 

com abertura de fraturas e derrames dos basaltos da Formação Serra Geral. 

O estágio seguinte é o denominado Rift Valley, sendo marcado pela ruptura da 

crosta continental com a formação das bacias tectônicas alongadas e profundas 

acompanhadas localmente por vulcanismo a partir do Jurássico Superior (ASMUS & 

PORTO, 1980). Quando o processo culmina com a abertura do oceano Atlântico, ocorre o 

estágio denominado de Proto-Oceânico, que se inicia no final do Cretáceo Inferior, sendo 

caracterizado pela expansão do piso oceânico e consequente afastamento de blocos 

continentais do Brasil e África. 

Durante final do Cretáceo Inferior acentua-se a subsidência da margem continental 

e o soerguimento da região costeira, devido às grandes movimentações verticais dando 

origem ao estágio denominado Oceânico. Ocorre a subsidência da Bacia de Santos e a 

entrada definitiva do mar dando origem a uma ampla plataforma carbonática. Assim, o 

processo de abertura continental caracteriza-se por uma intenta atividade tectônica e 

magmática que dá origem a extensos derrames da Formação Serra Geral e aos enxames de 
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diques de diabásio e posteriormente às intrusões alcalinas no litoral e na borda leste da 

Bacia do Paraná (ALMEIDA et al 1977). 

O vulcanismo basáltico foi caracterizado pela ocorrência de extensos derrames 

representados por diabásios e basaltos toleíticos, diabásios alcalinos e andesitos basálticos. 

A formação de diques, associadas às manifestações basálticas, ocorreram entre o Jurássico 

Superior e o Cretáceo Inferior tendo maior abrangência na região costeira de Santos e do 

Estado do Rio de Janeiro, estendendo-se ao vale do Paraíba e menos intensamente no 

planalto Sul-Mineiro (HASUI, et al., 1982).  

Após o magmatismo basáltico estabeleceu-se uma nova fase magmática devido ao 

soerguimento termal associado à formação do alinhamento de rochas alcalinas Poços de 

Caldas-Cabo Frio (FREITAS, 1947; ALMEIDA, 1983; ALMEIDA et al., 1996; 

HACKSPACHER et al 2007). Trata-se de uma sequência de eventos vulcânicos 

localizados (Figura 3.3), representados por rochas alcalinas que formam stocks, plugs, e 

possíveis chaminés, diques e excepcionalmente derrames e piroclásticas (THOMAZ 

FILHO & RODRIGUES, 1999). Segundo os autores a provável origem desse alinhamento 

se deve a passagem do continente Sul Americano sobre um hot spot, concordando com 

trabalhos de Herz (1977), Cordani & Teixeira (1979), Sadowski & Dias Netto (1981), 

Fletcher & Litherland (1981), Fodor et al (1983) e Thompson et al (1998). Os autores se 

apoiam ainda no fato de as idades radiométricas de K/Ar decrescem do continente para a 

costa. 

Sobre a distribuição geográfica das rochas alcalinas Almeida (1983) destaca 

primeiramente as bordas imediatas da Bacia do Paraná, onde expõem no embasamento pré-

siluriano, ou atravessam os sedimentos da bacia, mas só excepcionalmente ocorrem no 

interior da área basáltica, nas imediações de sua orla. É nesses grupos marginais à Bacia 

que se encontram as mais numerosas ocorrências de rochas alcalinas do Brasil, Paraguai e 

Uruguai, incluindo a maior delas em área, o maciço de Poços de Caldas, foco do presente 

trabalho. 

Outro agrupamento segundo Almeida (1983), são aquelas localizadas em 

complexos concentrados na região costeira, em ilhas ou no litoral, ou recuadas até cerca de 

100km continente adentro. As que nesse agrupamento se afastam da borda da Bacia do 

Paraná, em São Paulo e Rio de Janeiro, distribuem-se numa região de topografia 

acidentada e elevada, cuja origem é tectônica. Esse agrupamento forma o chamado 

alinhamento Poços de Caldas-Cabo Rio (ALMEIDA, 1991) e a cadeia de Vitória e 

Trindade (THOMAZ-FILHO & RODRIGUE, 1999). 
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O magmatismo alcalino decorrente da abertura do continente gondwana ocorreu 

também do lado africano. Estudos na África do Sul colocam que a atividade vulcânica 

nessa região tem sido episódica desde o inicio do processo de rifteamento, coincidindo 

com os padrões de sedimentação offshore, que também foram episódicos, com períodos de 

sedimentação essencialmente continuas interrompidas por series de maiores 

desconformidades ligadas ao regime de placas (MOORE et al, 2008). Segundo os autores 

partes dos lineamentos alcalinos coincidem com as maiores zonas rifts possuindo uma 

idade máxima de 90Ma no continente africano. 

Datações Ar/Ar efetuadas em rochas vulcânicas alcalinas no Gráben da Guanabara, 

assentadas sobre uma superfície aplainada, permitiram determinar uma idade mínima de 

65Ma para a Superfície Sul-Americana neste setor do rift Continental do Sudeste do Brasil 

(Riccomini, 1989). Entretanto excetuando-se essa região as observações sobre os efeitos do 

ciclo erosivo relacionado à superfície sobre as rochas alcalinas paleógenas ainda são 

poucos conclusivos. 

2.3. Cenozoico 
 

 Ao final do evento de abertura do Oceano Atlântico, a anomalia térmica 

responsável pelo magmatismo alcalino faz com que a crosta continental seja elevada de 

maneira maciça e uniforme. Ao final do Cretáceo, um megaplanalto amplo, invadido por 

intrusões de natureza alcalina, se forma na região Sudeste do Brasil sendo denominado de 

Serra do Mar Cretácea (ZALÁN & OLIVEIRA, 2005).  

A Serra do Mar ao final do Cretáceo era um imenso planalto maciço cujo flanco 

leste era provavelmente abrupto e tinha como parede livre um desnível de cerca de 3 000 m 

para a Bacia de Santos. Esta situação, de acordo com Zalán & Oliveira (2005), 

provavelmente tornou-se instável gravitacionalmente à medida que a subsidência 

progredia, sugerindo que o grande planalto começou a rachar e colapsar localmente no 

final do Paleoceno e mais abrangentemente no início do Eoceno. 

Lavas ankaramíticas ocorrem nas bacias de Volta Redonda (48 Ma, Ar/Ar, 

Riccomini et al. 2004) e Itaboraí (53 Ma, K/Ar, Riccomini et al. 2004). Nitidamente, os 

falhamentos do megaplanalto atingiram profundidades grandes suficientes para trazer 

material mantélico juvenil à superfície, bem como afetaram câmaras magmáticas alcalinas 

cretáceas ainda não totalmente solidificadas. Estas idades reforçam a ideia de que no 

Eoeoceno o afundamento de blocos ao longo de falhas profundas já ocorria nas partes mais 

orientais da Serra do Mar (ZALÁN & OLIVEIRA, 2005). 
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A atividade tectônica teria sido iniciada no Paleógeno, sendo mais ativa durante o 

Neógeno sendo evidenciada em diversas regiões do sudeste do Brasil como na região de 

Bananal (MOURA & MELLO, 1991) no Rio de Janeiro; no vale do Rio das Velhas no 

Quadrilátero Ferrífero (MAGALHÃES Jr. & SAADI, 1994); Serra do Juqueriquerê em 

São Sebastião no Estado de São Paulo (CAMPANHA et al 1994); Alto Estrutural de 

Queluz, que separa as bacias de Resende e Taubaté (SALVADOR & RICCOMINI, 1995); 

vale do Rio Doce, no leste de Minas Gerais (MELLO, 1997); em Campos do Jordão na 

Serra da Mantiqueira (HIRUMA & MODENESI-GAUTIERI, 2001). 

 O resultado dessa dinâmica tectono-magmática, uma importante feição estrutural 

regional denominada primeiramente por Almeida (1976) de Sistema de Rifts da Serra do 

Mar, sendo composta por complexos vales tectônicos, áreas montanhosas soerguidas por 

falhas e bacias sedimentares de origem tectônica. Esse sistema denominado posteriormente 

Rift Continental do Sudeste do Brasil (RICCOMINI, 1989), é composto por uma feição 

tectônica de idade cenozoica, caracterizada por uma faixa estreita, deprimida e alongada, 

com direção principal ENE, sendo formado por vales tectônicos, áreas montanhosas 

soerguidas por falhas e bacias sedimentares de origem tectônica, como por exemplo, as 

bacias de Volta Redonda, Resende, Taubaté, São Paulo e Curitiba.  

Riccomini (1989) propõe uma evolução sedimentar baseada no empilhamento 

constituído por depósitos de um sistema de leques aluviais e fluviais entrelaçados, de idade 

eocenica a oligocenica sob influencia de clima árido associado à intensa tectônica atribuída 

a Formação Resende. Associados aos sedimentos dessa formação ocorrem lavas 

ultrabásicas com idades K-Ar em torno de 43Ma.  

Mais tarde, Zalán & Oliveira (2005) denomina esse sistema de Sistema de Riftes 

Cenozóicos do Sudeste do Brasil. O modelo genético evolutivo apresentado por esses 

autores, correlaciona vários eventos geológicos, como o deslizamento para oeste da Placa 

Sul-Americana sobre uma anomalia térmica durante o Neo-cretáceo; o consequente 

soerguimento contínuo e maciço do embasamento; a intrusão de stocks alcalinos; o 

entalhamento/aplainamento da Superfície Japi formando um megaplanalto ao final do 

Cretáceo; o quebramento/individualização de blocos por instabilidade gravitacional; a 

movimentação vertical diferencial destes e a efusão de lavas alcalinas durante o Paleógeno. 

Saadi (1991) caracteriza o compartimento dos blocos da Serra da Mantiqueira pelo 

agrupamento de serras alongadas em direção principal SSW-NNE, constituindo os 

basculamentos dos blocos tectônicos para noroeste ou nordeste a tectônica principal dessa 

morfologia. Já Hiruma (1999) reconhece a superposição de três regimes de esforços 
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neotectônicos na região de Campos do Jordão, sendo o mais antigo (Pleistoceno Superior a 

Holoceno) corresponde a um regime compressivo NW-SE relacionado a um binário 

transcorrente dextral, de direção E-W, seguido por outro de extensão E -W a NW-SE e, 

finalmente, um regime de esforços compressivos de direção E-W a NW-SE, compatível 

com o regime atual de esforços horizontais máximos. 

Hiruma & Riccomini (1999) evidenciam, a partir de dados de análise morfométrica 

em conjunto com a análise estrutural, um importante controle tectônico, presente tanto na 

organização da rede de drenagem e na compartimentação em blocos do planalto de 

Campos do Jordão (Mantiqueira). A compartimentação estabelecida coincide com os 

limites de unidades geossistêmicas do planalto, uma vez que estas são integradoras dos 

vários parâmetros controladores da paisagem, o que permitiu os autores ressaltar e 

confirmar o importante papel da tectônica recente na configuração atual do relevo. 

Dados de traços de fissão em apatitas coletados tanto na região da Serra do Mar 

quanto da Mantiqueira (GALLAGUER et al., 1994; TELLO SÁENZ et al, 2003; 

HACKSPACHER et al 2004; SIQUEIRA-RIBEIRO, 2010; HIRUMA, et al. 2010), 

confirmam o soerguimento tectônico na região Sudeste do Brasil no Paleoceno. 

Macgreagor (2012) sugere que nesse período a topografia da região seria mais elevada, 

assim como o clima seria mais húmido.  

No intervalo entre o Eoceno e o Oligoceno, Cobbold et al. (2001) reconhecem um 

soerguimento termal e tectônico confirmado pelo mapa de paleotempertaturas de 

Hackspacher et al (2007). Nesse período teria se desenvolvido a Bacia de Aiuruoca, na 

região sul de Minas Gerais, caracterizando-se como um semig-gráben de direção ENE e 

basculado para SSE (SANTOS 1999). Após esse soerguimento, novos padrões de 

sedimentação estariam associados ao preenchimento das bacias continentais do Rift 

Continental do Sudeste do Brasil (MEISLING et al 2001). 

Nas regiões planálticas do sudeste do Brasil, a atividade tectônica durante o 

Quaternário é expressa no relevo por fenômenos de captura de drenagem, rios em gancho, 

vales assimétricos, escarpas retilíneas, facetas triangulares e trapezoidais, anfiteatros 

suspensos, shutter ridges e divisores pouco nítidos (HIRUMA et al. 2001). 

A análise morfoestrutural, incluindo a caracterização de estruturas rúpteis e 

depósitos quaternários, na região do Planalto de Campos do Jordão, permitiu reconhecer 

um padrão de superposição de regimes de esforços neotectônicos, semelhante ao observado 

em áreas vizinhas, como o Vale do Rio Paraíba do Sul e a região do Alto Estrutural de 

Queluz (HIRUMA et al. 2001). Um regime inicial compressivo NW-SE, compatível com 
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um binário transcorrente dextral, de direção E-W (Neopleistoceno a Holoceno), teria sido 

seguido por outro distensivo E-W a NW-SE, evidenciado por falhas normais de direção 

NE-SW, que afetam depósitos holocênicos. Esta sucessão seria fechada por um regime de 

esforços compressivo de direção E-W a NW-SE, compatível com o regime atual de 

esforços horizontais máximos obtido a partir de dados geofísicos definido por juntas 

neotectônicas subverticais que afetam colúvios e solos orgânicos (HIRUMA et al. 2001). 

Esses eventos tectônicos recentes pós Mioceno foram registrados tanto na margem 

passiva no Brasil quanto na margem oeste Africana (MACGREGOR, 2012). 

Nesse mesmo período houve também a formação do Rifte de São João Del Rei, 

descrito por Saadi (1990) constitui uma faixa alongada segundo ENE, de 250Km de 

comprimento e 5 e 6km de largura compreendido entre a cidades de Itutinga e Carandaí, 

implantando ao longo do trecho oriental da Zona de Cisalhamento Ouro Fino. A formação 

e evolução tecno-sedimentar deste rift está relacionada à instabilidade tectônica pliocena 

cujos esforços tranpressivos geraram falhas inversas e transcorrentes, além de dobras, e 

outras estruturas formando o domo de São Sebastião da Vitoria. Esse rift é constituído de 

três grábens alinhados denominados de Prados, do Baixo Rio Carandaí e do Rio das 

mortes. Eles ocorrem embutidos ao longo de depressões interplanalticas basculhadas para 

NNW, controladas por falhas de direção N60E e limitadas pelas serras de São José a norte 

e do Lenheiro a sul (SAADI, 1990). 

No período Holoceno a atividade tectônica transcorrente que provocou a reativação 

de falhas ENE e NE e o surgimento de novas, voltam a influenciar e a configurar a 

paisagem e a geologia da região Sudeste do Brasil, visto que há evidencias dessa 

movimentação na bacia de Aiuruoca. Essa tectônica causa um soerguimento generalizado 

na área e uma erosão subsequente, que acentua a inversão dessa bacia, atingindo quase sua 

exumação, promovendo a erosão dos depósitos pleistocenos latossolizados, além de 

provocar significativa podzolização desses latossolos, dissecação intensa da paisagem, 

rearranjo na configuração da rede de drenagem. O soerguimento diferenciado dos grandes 

blocos e a acentuação do basculamento destes para NW, faz com que o divisor regional 

tenda atualmente a migrar em direção ao oceano, promovendo o rearranjo das principais 

bacias hidrográficas da região (SANTOS, 1999). A figura 5 ilustra a evolução cenozoica 

do sudeste do Brasil de acordo com Almeida e Carneiro (1998). 
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Figura 5 -  Cenozoica do sudeste do Brasil, adaptado de Almeida & Carneiro (1998) 

Na figura 5 estão representados os Estágios: A - Soerguimento Senoniano erodido, 

causando deposição das bacias de Santos e do Paraná. Depósitos da Formação Santos 

indicados na primeira e do Grupo Bauru na segunda.  Vulcanismo alcalino (A), Falha de 

Santos (F).  B. Desenvolvimento da superfície de aplainamento Japi no final do Senoniano.  

C. Deformação da Superfície Japi no Paleoceno.  Surge a Serra do Mar (SM) na Falha de 

Santos (F), o sistema de grábens continentais começa se desenvolver, na costa, a 

plataforma continental (P).  D) recuo erosivo (R) da Serra do Mar para sua posição atual. A 

posição esquemática da Depressão Periférica é indicada (DP).  Intrusões alcalinas 

sustentam as ilhas.  Convenções; 1)  Depósitos  da  Formação Santos,  2)  Cobertura  

fanerozóica  sotoposta  ao  basalto  Serra  Geral,  3)  Formação  Serra Geral,  4)  Corpos  

alcalinos,  5)  Grupo  Bauru,  6)  Falhas. 

2.4. Contexto Geotermal e fluxo Geotérimico 
 

Considerando que há indícios de que o estado térmico atual da Terra desempenhe 

um papel significativo nos diversos fenômenos planetários, tanto internos como externos é 
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importante conhecer a dinâmica das camadas da superfície terrestre e as consequências dos 

processos térmicos interiores (Alexandrino, 2008). Assim torna-se fundamental o estudo 

do regime térmico atual da Placa Sul Americana, e dos vários processos de transferências 

de calor que operam no seu interior, pois são essenciais para o estudo da dinâmica e da 

evolução do planeta incluindo as formas de relevo. 

No presente estudo a modelagem termocinemática utiliza essas informações para 

reconstruir a paisagem ao longo do tempo geológico e fazer uma previsão sobre as idades 

termocronológicas que devem ser obtidas na região sob óptica de vários termocronômetros, 

como (U-Th)He e TF em apatitas e zircão e sistemática Ar/Ar, estimado também a taxa de 

exumação atual e de determinado tempo geológico passado. 

Primeiramente foi analisado o contexto geotérmico regional, baseados em dados de 

trabalhos que abordavam grande parte da região sudeste do Brasil e posteriormente no 

capítulo 3 foram analisados dados da região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas, para 

que fosse possível fazer uma comparação entre os terrenos cristalinos com os alcalinos. 

Os trabalhos mais utilizados para obtenção de dados geotérmicos da região sudeste 

do Brasil foram de Hanza, et al. (2005) e Alexandrino (2008). Os autores apresentam com 

base em medições de temperaturas em furos e poços existentes na região sudeste, valores 

médios de gradientes térmicos dos principais tipos de rochas da região, como mostra a 

tabela 2. 

 

Tabela 2- Tabela mostrando os principais valores médios de gradientes e fluxos geotérmicos (modificado 

de Hanza et al., 2005). 

Alexandrino (2008) salienta que é importante entender que, ao analisar questões 

relacionadas com o campo térmico crustal, os vestígios térmicos dos processos geológicos 

anterior ao período Mesozoico são praticamente desprezíveis no campo térmico atual. 

Assim, os detalhes de processos térmicos que ocorreram nas fases de cratonização e na 

formação das províncias tectônicas de Mantiqueira, Tocantins e Bacia São Francisco não 

possuem relevância direta para estudos do campo térmico atual, segundo o referido autor, 

restam apenas efeitos de calor residual gerado por intrusivas magmáticas alcalinas do 

período Cenozoico. 
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Segundo Hamza et al (2005), a região Sudeste apresenta gradientes geotérmicos 

entre 10 a 45°C/Km e os valores de fluxo geotérmico estariam na faixa de 40 a 80mW/m2, 

sendo que esses valores são típicos de áreas continentais tectonicamente estáveis. De 

acordo com dados do Observatório Nacional, os valores de fluxo geotérmicos obtidos em 

poços na região estudada variam entre 62.1 a 140 mW/m2. A figura 6 ilustra a distribuição 

do gradiente geotérmico no sudeste do Brasil. Esses dados foram confirmados 

posteriormente por Alexandrino (2008). 

 

Figura 6. Distribuição regional de gradientes geotérmicos na região Sudeste. Os triângulos indicam locais 

de medições.A linha grossa em cor marrom indica a suposta trajetória do “ponto quente” mantélica, 

inferida a partir de alinhamento de intrusivos alcalinos e feições morfológicas no fundo do mar 

(Modificado de Hamza et al., 2005). 

Alexandrino (2008) mostra a distribuição do gradiente térmico do Estado de Minas 

Gerais. O mapa ilustrado na figura 7 revela que o gradiente médio do estado está em torno 

de 25°C/Km, típico de regiões estáveis. Os maiores valores (>30°C/Km) são encontrados 

na região da bacia do Paraná e na parte central da bacia de São Francisco. Os menores 

valores (<18°C/Km) estão concentrados nas faixas de dobramentos metamórficos das 

províncias Mantiqueira e Tocantins, assim como também, na borda sul do Cráton de São 

Francisco. 

Esses resultados podem ser observados na tabela 3 com os dados de valores médios 

de gradiente de temperatura (Г), condutividade térmica (λ), fluxo de calor (q), produção de 

calor radiogênico (Ao), o parâmetro de decaímento exponencial (D) para as principais 

províncias tectônicas que compõe a região sudeste e nordeste do Brasil. 
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Figura 7. Distribuição do Gradiente Geotérmico do Estado de Minas Gerais (compilado de Alexandrino 

2008). 

 

Tabela 3. Valores médios de gradiente de temperatura (Г), condutividade térmica (λ), fluxo de calor (q), 

produção de calor radiogênico (Ao) e o parâmetro de decaímento exponencial (D) e para as principais 

províncias tectônicas na área de estudo(Alexandrino, 2008). 

Observa-se tanto na figura 7 quanto na tabela 4, que a região estudada apresenta 

grande variação térmica. A região do MAPC é a área mais aquecida cujo grau geotérmico é 

maior que 35°C/km, enquanto que na região a norte esses valores são bem mais baixos, 

variando entre 10 e 15°C/km. Na região a leste do MAPC, chamada de São Pedro de 

Caldas, esse valor é intermediário variando entre 35 e 20°C/km. 
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Essas informações vão influenciar diretamente na topografia da região, sendo que 

nas áreas de grau geotérmico mais frio o relevo é menos preservado topograficamente do 

que nas regiões onde o grau geotérmico é mais quente, como no MAPC, confirmando as 

informações de Stüwe & Hintermüller (2000). Mais detalhes sobre essas informações serão 

tratados nos próximos capítulos. 

 

Tabela 4 - Valores do gradiente determinados pelo método convencional (CVL). 
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CAPITULO 3 

3. Geologia da Região Estudada 
 

3.1. Introdução 
 

A região estudada localizada no sudeste da região Sul de Minas Gerais é marcada 

por uma complexa história geológica fanerozóica associada a diversos eventos como a 

subsidência da Bacia do Paraná com o soerguimento associado de suas bordas; as 

reativações tectono-magmáticas; abertura do Atântico Sul; os riftes mesozoicos e 

cenozoicos e finalmente o soerguimento quaternário associado às reativações neotectônicas 

(HACKSPACHER, et al 2007).  

A litologia da região é formada basicamente por rochas do embasamento pré-

cambriano, representado pelo Domínio da Faixa Alto Rio Grande, Socorro-Guaxupé, 

Varginha Guaxupé, pelo Complexo Alcalino de Poços de Caldas que está localizado bem 

próximo a Bacia do Paraná (HEILBRONN et al 2004).  

É caracterizada ainda pela presença de zonas de cisalhamento transcorrentes, com 

duas direções principais, ENE-WSW e NE-SW, formando feixes paralelos e 

anastomosados com traçado sinuoso e frequentemente descontínuo, que formam grandes 

lineamentos regionais. Esses lineamentos por sua vez são agrupados em quatro zonas de 

cisalhamento denominadas Campo do Meio, Ouro Fino, Camanducaia e São Paulo 

(HASUI & OLIVEIRA, 1984). 

Esses alinhamentos teriam sido reativados no Triássico, em consequência da 

abertura do continente Gondwana, sendo que durante o Cretáceo Inferior inicia-se um 

intenso processo de elevação da temperatura de subsuperfície associados a eventos 

tectônicos e processos de erosão constantes, eventos esses, com profundas associações aos 

processos finais da ruptura continental em toda a região sudeste (HACKSPACHER et al 

2007).  

Nesse período a extensão crustal máxima é alcançada quando as falhas cortaram a 

litosfera formando condutos por onde passaram grandes fluxos de lavas basálticas gerando 

uma das maiores províncias vulcânicas fanerozóica, a Província Paraná-Entendeka 

(OREIRO, et al 2008). O clímax desse vulcanismo ocorre entre 133 a 125Ma de acordo 

com HAWKESWORTH et al (2000) que obtiveram idades mais novas em diques toleíticos 

paralelos a atual linha de costa. Esses diques são paralelos às linhas dos rifts que estão 

atualmente sob as bacias marginais de Pelotas, Santos, Campos e Espirito Santo que 



31 

 

provavelmente contem rochas basálticas de idades similares no momento de maior 

subsidência mecânica da área (Oreiro et al 2008). Nessa época também ocorre a primeira 

fase do magmatismo alcalino da região sudeste, localizados em grande parte nas bordas da 

bacia do Paraná (AMARAL et al 1967; ALMEIDA, 1983). 

A segunda fase do magmatismo alcalino teria iniciado no inicio do Cretáceo com 

derradeira manifestação no Eoceno. Nessa época surge o denominado “Alinhamento de 

Rochas Alcalinas Poços de Caldas-Cabo Frio” (FREITAS 1947, ALMEIDA, 1991; 

ALMEIDA et al. 1996) compreendendo uma sequência de eventos vulcânicos localizados, 

representados por rochas alcalinas que formam stocks, plugs, possíveis chaminés, diques e 

excepcionalmente derrames e piroclásticas (THOMAZ FILHO & RODRIGUEZ 1999).  

As idades dos stocks alcalinos de Poços de Caldas a São João/Cabo Frio decrescem 

gradualmente (THOMAZ FILHO et al 2005) sugerindo a passagem de leste para oeste da 

crosta continental espessa da Placa Sul-Americana sobre um “hot spot” ou seja um foco de 

calor relativamente fixo (SADOWSKI & DIAS NETTO, 1981). Zalán & Oliveira (2005) 

colocam que tal anomalia térmica não seria intensa o suficiente para ser chamada de pluma 

mantélica e espalhada demais para ser caracterizada como um simples hot spot. 

As primeiras datações no MAPC são em zircões provenientes de veios cortando o 

corpo alcalino utilizando o método chumbo-alfa (Dutra, 1966). Esse autor obteve idades 

entre 109 e 87 Ma (Cretáceo). Amaral et al. (1967), utilizando o método K-Ar, obtiveram 

idades entre 80 e 62 Ma (Cretáceo Superior). Guimarães & Viana (1970 apud MOREIRA, 

et al 2007) dataram uma amostra de Poços de Caldas utilizando o método K-Ar, e 

obtiveram a idade de 177 ± 8,5 Ma, enquanto Bushee (1971) obteve, para as diversas fases 

magmáticas, as seguintes idades:  

- lavas ankaratríticas: pelo menos 87 Ma;  

- rochas do dique anelar: entre 81 e 80 Ma;  

- derrame de fonólitos: entre 81 e 80 Ma; 

- massa principal de tinguaítos e fonólitos: entre 78 e 72 Ma; 

- intrusão de corpos sieníticos: entre 64 e 60 Ma; 

- diques de fonólitos: 53 Ma.  

Amaral et al. (1967) determinaram a idade para os diques de fonólito como sendo 

53 Ma, enquanto Kawashita et al., (1984) sugerem que os maiores valores devem ser os 

mais prováveis para a idade do vulcanismo. 

O MAPC é uma área chave dentro da região de estudo, que serve como marco 

balizador para as idades de TFA e como um rico subsidio de informações geológica pré-
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existente, auxiliando na interpretação dos dados da área como um todo. Assim, a evolução 

completa do MAPC é descrita e analisada a seguir. 

3.2. Evolução Geológica do Maciço Alcalino de Poços de Caldas 
 

O Maciço Alcalino de Poços de Caldas é o maior corpo alcalino do Brasil com um 

diâmetro de aproximadamente 33km, estando localizado na divisa entre os estados de São 

Paulo e Minas Gerais. Foi estudado e mapeado do ponto de vista geológico Ellert et al 

(1959) e analisado do ponto de vista estrutural com base em imagens de satélite por 

Almeida Filho e Paradella (1977) e investigado sob a ótica da geofísica por Araujo (1980), 

Hamza (1982) e Montes-Lauar (1988). Ulbrich (1984) fez um extenso estudo sobre as 

nefelina sienito do maciço. Posteriormente outros trabalhos foram realizados sobre 

diferentes pontos de vista como a caracterização isotópica e geoquímica da nefelina sienito 

e dos fonólitos (Shea, 1992). A figura 8 ilustra o mapa geológico do MAPC, modificado de 

Ulbrich et al (1984) e CPRM (1999). 

 

Figura 8 - Mapa Geológico do Maciço Alcalino (Modificado de Ulbrich, 1984; CPRM 1999) 

Amaral et al (1967) obteve os primeiros dados geocronológicos na região 

reconhecendo que a intrusão alcalina de Poços de Caldas surgiu a partir da abertura 

continental entre 145-125Ma e que o magmatismo alcalino na crosta continental tenha 

ocorrido entre 140 a 50 Ma se estendendo para as ilhas oceânicas da costa brasileira 
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(CORDANI, 1970; BUSHEE, 1971, HERZ 1977; ULBRICH & GOMES, 1981; 

SCHORSCHER & SHEA, 1992). 

Sua evolução inicia-se com a intrusão de rochas félsicas em aproximadamente 89 

Ma, em terrenos pré-cambrianos denominados de Terreno Socorro-Guaxupé (Campos Neto 

2000, Cordani et al. 2000), estendendo-se até cerca de 54Ma (Sonoki & Garda 1988, 

Ulbrich et al. 2002). Ellert (1959) propôs um modelo evolutivo (figura 8) que segue com 

ampla aceitação (AMARAL et al., 1967, BUSHEE, 1974, ULBRICH & ULBRICH, 1992, 

HOLMES et al., 1992): 

 

Figura 9- Modelo de formação do Maciço Alcalino de Poços de Caldas (Ellert, 1959) 

1. Admite-se uma etapa inicial de domeamento, com posterior colapso e formação 

de estruturas de caldeira. Aparecem fendas radiais e concêntricas, 

posteriormente invadidas por magmas “tinguaíticos”. Os “ankaratritos”, e as 

rochas vulcanoclásticas se colocam provavelmente nesta etapa, ou pouco antes. 
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2. Posteriormente, invadem “tinguaítos”, preferencialmente na parte periférica, 

gerando assim os diques anelares. Os “tinguaítos” mais antigos, da borda 

setentrional mostram idades de 80-81Ma de acordo com Ulbrich (1984). 

3. A maioria dos tinguaítos se coloca ocupando vastas áreas no interior do maciço, 

como invasões subvulcânicas. As idades K/Ar para estas rochas são de 72-76 

Ma. Idade equivalentes exibem os fonólitos da parte meridional do distrito. 

4. A maioria dos nefelina sienitos se colocam entre 60 e 65 Ma a julgar pelas 

idades K/Ar; as rochas lujauríticas (Pedra Balão) mostram idades K/Ar de 

60Ma. 

5. Algumas manifestações, consideradas póstumas, ocorreram há 53Ma (diques de 

fonólitos em nefelina sienitos). 

Determinações de idade radiométrica indicam que a atividade ígnea iniciou-se por 

volta de 89Ma (BUSHEE, 1971) ou ainda antes, produzindo nefelina sienitos já por volta 

de 92Ma (KAWASHITA et al 1984). Os resultados de K-Ar refletem um alteração pós-

intrusão (ULBRICH, 1984; SHEA, 1992). A longa duração do evento magmático que deu 

origem ao complexo alcalino de Poços de Caldas, foi considerado anteriormente como 

tendo durado mais de 30Ma (BUSHEE, 1971), mas no entanto verificou-se ter durado 

apenas de 2 a 3 Ma por Ulbrich (1984), já Shea (1992) coloca que a atividade ígnea teria 

durado por volta de 10Ma. 

Sendo assim Ulbrich et al (2002) reuniram todos os dados de K-Ar conhecidos para 

Poços de Caldas e verificou que as idades iam entre 89.3 a 54.2Ma, tendo um intervalo de 

aproximadamente 35Ma para todo o processo magmático, o que ele considerou muito alto 

para ser aceito como uma estimativa razoável para a atividade magmática. Os autores 

colocam ainda que esse grande intervalo é também contraditório a muitas observações já 

feitas em contatos, texturas, e estruturas, que levam a conclusão de que a historia 

magmática foi mais curta. 

 Após uma analise criteriosa de todos os dados Ulbrich et al (2002) selecionou os 

dados mais confiáveis de K-Ar para p maciço e as idades variam entre aproximadamente 

64 e 83Ma. Suas conclusões indicam que os fonólitos, tinguaitos e nefelina sienitos foram 

depositados numa sequencia rápida e continua durando não mais que 1-2Ma, sugerindo 

que os magmas intermediários foram depositados por volta de 79Ma, concordando com 

datações de Rb-Sr em nefelina sienitos por volta de 78±66.6 (SHEA 1992; ULBRICH et al 

2002). 
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Franco et. al. (2005), ao correlacionar as idades de K-Ar obtidas Bushee (1974) e 

corrigidas para novas constantes por Sonoki & Garda (1988) e estudos sobre 

geotermometria em rochas do MAPC realizados por Ulbrich (1993), com resultados da 

analise de Traços de Fissão em Apatitas elabora uma curva de resfriamento, no qual 

consegue analisar o período de cristalização do magma alcalino e ainda os episódios 

tectonotermais associados às atividades intrusivas e de estruturação da caldeira vulcânica. 

A figura 10 mostra a curva de resfriamento representando a evolução do MAPC a partir 

das idades K/Ar e TFA. 

 
Figura 8. Curva de resfriamento da evolução do Maciço Alcalino de Poços de Caldas a partir de idades 

K/Ar (Sonoki & Garda, 1988) e idades de traços de fissão em apatitas (Franco, 2003). 

Os dados de TFA de Franco et. al. (2005) indicam uma fase de soerguimento 

tectônico (domeamento), marcada por um resfriamento contínuo, possivelmente associado 

à intrusão do dique anelar e de rochas supracrustais. Segue um período marcado por um 

resfriamento repentino por volta de 60 Ma. Tal evento tectônico é de grande importância 

quanto à evolução termotectônica do Maciço, pois representa episódios de abatimento do 

conduto vulcânico e estruturação da caldeira, provavelmente ocorrido para acomodar a 

câmara magmática. 

Com relação à petrografia do MAPC Ulbrich (1984) apresenta um estudo bastante 

detalhado caracterizando os diversos tipos litológicos existentes, descrevendo ainda as 

principais feições mostradas por rochas sedimentares epiclásticas, piroclásticas de diversos 

tipos e vulcânicas-subvulcânicas, além de dar destaque especial para os nefelina sienitos. 
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Muitos corpos individuais de nefelina-sienitos se localizam em áreas cuja geometria 

aparece condicionada pela presença de anéis. Os corpos da borda norte encontram-se, ora 

invadindo o egirina-fonolito da própria estrutura circular, ora por fora dele, e em parte em 

contato direto com o embasamento cristalino. Os pequenos corpos da borda leste, e da 

borda oeste, estão colocados a poucas centenas de metros do contato com o embasamento 

(ULBRICH, 1984). 

Os corpos da zona sul encontram-se situados ora em contato praticamente direto 

com o embasamento, ora numa área interna, vizinha a borda Sul. 

A topografia e a litologia, nos mostra proeminentes montanhas tinguaíticas que 

sugerem que o Maciço representa a parte mais superior da estrutura da caldeira, onde 

aparecem os tinguaítos na forma de diques anelares, seguido por um colapso e a intrusão 

de tinguaítos interiores e algum derramamento de fonólito, culminando com a intrusão 

posterior de mais nefelina-sienitos (ELLERT, 1959; ULBRICH & ULBRICH, 1992). 

Segundo Ulbrich & Ulbrich (1992), no interior do maciço, particularmente na área 

de Águas da Prata, encontram-se ainda significativos restos do antigo teto do maciço, 

constituídos por remanescentes de arenitos ricos em quartzo, em geral atribuídos à 

Formação Botucatu. O contato das rochas alcalinas como o embasamento não é direto, a 

“zona de contato” possui rochas do embasamento que se encontram permeadas por 

pequenos corpos de fonólitos. Essas zonas parecem rodear o maciço, e sua espessura é bem 

variável, desde alguns poucos metros ate, mais freqüentemente, dezenas ou centenas de 

metros. Essas zonas aparecem geralmente como conjuntos de blocos rolados, onde se 

misturam rochas do embasamento com fonólito e muito raramente com nefelina-sienitos 

(ULBRICH, 1984). 

As rochas epiclásticas encontram-se distribuídas de maneira bastante irregular 

dentro do MAPC. Segundo Ulbrich (1984), nas áreas vizinhas do embasamento, essas 

rochas são encontradas apenas nas regiões mais elevadas da Serra do Mirante, localizada a 

norte da cidade de Águas da Prata sendo que no interior do MAPC, essas rochas são 

encontradas na encosta interna do Anel Norte, e em alguns pontos a S e SW da região. 

Estruturalmente, as rochas epiclásticas são invadidas pelas rochas alcalinas, sendo 

possível observar em alguns casos, diques e corpos menores de fonólitos cortando os 

arenitos. Localmente, são encontrados pequenas zonas irregulares de brechas onde os 

clastos predominantes, angulosos e centimétricos, são de arenito (ULBRICH, 1984). 

Evidências geológicas obtidas através do levantamento geológico realizado por 

Oliveira et al. (1983) constataram a presença de três pequenas ocorrências de rochas 
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sedimentares clásticas, associadas a vulcânicas alcalinas (traquitos), em contato direto com 

o embasamento cristalino sendo geneticamente associadas ao evento tectônico gerador do 

maciço alcalino de Poços de Caldas. 

A região de Poços de Caldas possui sedimentos de ocorrência local, compostos por 

areias, siltes e brechas vulcânicas, formando uma faixa junto ao contato da rocha alcalina 

com o embasamento cristalino. Nessa área foi encontrado um material fino com laminação 

plano-paralela (siltito com intercalações laminares de arenito), com inclinação média 

menor que 20° (BJÖRNBERG, 1959); quando estes sedimentos apresentam laminação 

plano paralela ou cruzada, possui ângulos de aproximadamente 30°. Björnberg (1959) 

encontrou arenito arcosiano, localmente com estruturas de depósito torrencial e às vezes 

apresentando níveis de seixos. O arenito situado na Serra do Mirante na borda oeste-

sudoeste do Planalto de Poços de Caldas foi estudado com o intuito de correlacionar o 

sedimento com os demais sedimentos situados no interior do planalto (BJÖRNBERG, 

1959).  

A conclusão que o autor teve foi que a explicação mais plausível para origem 

desses sedimentos é híbrida, de ambiente aquoso e eólico, estando sua correlação com 

outros sedimentos permanecendo desconhecida, mesmo porque as condições em que se 

apresenta parecem ser de caráter local. Este arenito às vezes apresenta fraca seleção e 

pequeno grau de arredondamento, sugerindo ambiente aquoso; outras vezes, estratificação 

cruzada compondo sets de vários metros de extensão, comum em sedimentos trabalhados 

pelo vento. No entanto, para Almeida (1964), os sedimentos da Serra do Mirante são de 

idade cretácea e a alternância de camadas de arenitos e siltitos argilosos, mais ou menos 

feldspáticos, com seixos isolados, identifica-se perfeitamente aos estratos basais, não 

calcários, do Grupo Bauru sobre a Serra do Itaqueri.  

Na região do vale do córrego do Quartel associam-se segundo Almeida (1964), 

sedimentos do grupo São Bento e Supergrupo Tubarão, em camadas perturbadas pelas 

intrusões alcalinas. Ainda segundo este autor nas áreas isoladas do interior do planalto, 

ocorre o Arenito Botucatu afetado pelas intrusões alcalinas existindo também camadas 

típicas do Grupo Tubarão, são observados ainda na região, tilito com seixos facetatos e 

estriados. 

Motoki e Oliveira (1987) apresentam entretanto, um modelo diferente, em que 

consideram essas rochas sedimentares como “corpos capturados, fragmentados e 

afundados no magma fonolítico”, isto é, os autores consideram esses corpos como sendo 
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megaxenólitos sedimentares embutidos em rocha fonolítica, baseando-se nas suas atitudes 

aleatórias e relação de contato intrusivo.  

De acordo com os autores na margem sul do complexo existe dois megaxenólitos 

que evidenciam a inexistência do dique anelar nesta área, concluindo que o nível de 

denudação atual seria muito mais profundo do que estimaram os outros autores até então, 

sendo o complexo alcalino um corpo intrusivo raso. Segundo Motoki et al (1988), em 

trabalhos anteriores “o argumento mais importante na estimativa do nível de erosão está no 

ponto de vista de que, os corpos extrusivos já foram eliminados completamente ou ainda 

estão preservados parcialmente”. 

Além disso, outras áreas externas ao complexo alcalino apresentam registros 

sedimentares significativos, porém não há indícios sobre a origem e a idade destes 

depósitos, podendo ser terciários ou quaternários. As áreas de maior representatividade 

dessas coberturas situam-se nas proximidades das cidades de Tapiratiba-SP, Guaxupé-MG, 

Muzambinho-MG e Cabo Verde-MG (Região norte da cidade de Caconde-SP) 

(CAVALCANTE et. al. 1979). 

Os depósitos quaternários apresentam-se geralmente sob forma de colinas de perfis 

convexos, bastante suaves, contíguas aos depósitos aluviais mais expressivos, ou mesmo 

afastadas destes, capeando interflúvios, em áreas onde se estabeleceu um rejuvenescimento 

no regime de drenagem. Esses depósitos apresentam-se geralmente compostos por 

cascalhos, areias e siltes inconsolidados, com estratificações cruzadas e gradativas 

(CAVALCANTE et. al. 1979). 

O aspecto variado denota marcante influencia dos terrenos circunvizinhos (área 

fonte), com seus produtos de degradação mal trabalhados envolvendo também solos 

transportados. Ressalta-se a presença de linhas de seixos (CAVALCANTE et al., 1979; 

RADAM BRASIL, 1983) e perfis lateríticos, recobertos por espesso capeamento de 

latossolo vermelho. Ressaltam-se também os depósitos aluvionares e coluvionares 

presentes nas principais bacias hidrográficas da região como a do Rio Pardo, Muzambo, 

Jaguari-Mirim e Cabo Verde. 

Com relação ao controle estrutural do maciço há duas observações bem colocadas 

por Ulbrich et al (2005). Por um lado, muitos corpos de nefelina-sienitos colocam-se na 

periferia, no entanto as litologias ocorrem em parte como manifestações localizadas em 

áreas específicas, ou ao longo de direções preferenciais. O autor faz referencia ao maior 

corpo de nefelina-sienito encontrado no interior do maciço, como larga faixa de direção 

NE-SW coincidindo grosseiramente com alguns lineamentos observados tanto no interior 
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do maciço como nas rochas encaixantes sendo que algumas manifestações menores deste 

nefelina-sienitos afloram como “diques” de direção N-S. 

A distribuição das litologias do Maciço sugere que os processos subvulcânicos são 

mais intensos na parte norte do maciço, com fenômenos vulcânicos se manifestando mais 

caracteristicamente na parte sul. Alternativamente, a preservação da cobertura sedimentar 

da parte sudoeste, em Águas da Prata indicaria erosão menos marcada naquela área, em 

parte controlada por um possível basculamento da estrutura para sul e sudoeste (ULBRICH 

et al 2002) 

3.3. Gradiente Geotérmico e Gravimetria 
 

Na região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas pesquisa sobre o gradiente 

geotermal foram realizadas na década de 80 por Araújo (1980). Em seu trabalho foram 

realizadas cerca de 40 perfilagens geotérmicas e medidas de condutividade térmica em 

mais de 80 amostras litológicas referentes a 5 regiões distintas dentro do complexo 

vulcânico alcalino (Figura 11).  

O menor valor de fluxo térmico foi observado no setor centro-sul do Maciço 

(denominado pelo autor de C-08), com valor de 50.6 ± 1.2 mW/m² e o maior valor, 96.5 ± 

7.7 mW/m², no Morro do Ferro (na região centro-leste). Segundo o autor, o contraste 

térmico entre a região de Poços de Caldas e a do escudo cristalino adjacente é de 32 

mW/m², podendo até alcançar 43 mW/m². 
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Figura 9. Valores de Fluxo Térmico em mW/m² (ARAÚJO, 1980) para dois setores do Maciço Alcalino. 

Mapa Geológico Simplificado (ULBRICH, 1982). 

Com relação aos valores de condutividade térmica, o valor médio é de 2.2W/mK, e 

não foi observadas variações significativas nos valores. A taxa de produção de calor 

radiogênico é parcialmente responsável pelas anomalias geotérmicas observadas, sendo 

que a maior parte são originadas das reações químicas exotérmicas e de movimentos de 

água subterrânea.  

A espessura da camada radioativa é da ordem de 4.7Km, e o fluxo térmico abaixo 

dessa camada é da ordem de 47.6 mW/m². É possível ainda que outras intrusões alcalinas 

estejam, também associadas com anomalias térmicas similares a de Poços de Caldas 

(ARAÚJO, 1980). 

Com relação ao escudo cristalino, Vitorello et al. (1980) e Hamza et al (1977) 

registraram gradientes variando entre 7 a 25°C/Km enquanto Araújo (1980) registra para 

cinco regiões distintas de Poços de Caldas gradientes que variam de 27 a 38°C/Km e 9.2 a 



41 

 

10.4°C/Km em poços situados no embasamento, na região norte do maciço, nas 

proximidades de Cabo Verde e Botelhos-MG. 

Assim comparando-se o intervalo de variação da condutividade térmica de rochas 

típicas do escudo, tais como granito e gnaisses, com o das rochas alcalinas de Poços de 

Caldas, verifica-se que as diferenças observadas nos gradientes geotérmicos dessas duas 

regiões não resultam de valores diferentes de condutividade.  

Granitos e gnaisses possuem condutividade variando de 2.1 a 3.3 W/mK, com o 

valor médio de 2.7 W/mK (BIRCH & CLARCK, 1940) e as condutividades para a região 

de Poços de Caldas variam de 1.77 a 2.52W/mK, sendo o valor médio de 2.20W/mK. Não 

existem, portanto, diferenças significativas na condutividade térmica de rochas típicas do 

escudo e rochas alcalinas. A pequena discrepância observada não é suficiente para explicar 

as grandes variações nos valores do gradiente de temperatura (ARAÚJO 1980). 

Assumindo um gradiente médio de 15°C/km e uma condutividade média de 2.7 

W/mK para as rochas do escudo, obtêm-se um fluxo da ordem de 40 x 10 -3 W/m², que é 

concordante com os valores registrados por Chapman & Pollack (1975). Considerando-se 

um gradiente médio de 32.5°C/km e uma condutividade média de 2.2 W/mK, obtidos dos 

cinco setores por Araújo (1980), o fluxo resultante é de 71 x 10-3 W/m² para a região de 

Poços de Caldas. Deste modo, os gradientes de temperatura das duas áreas envolvidas, 

indicam uma diferença significativa de fluxo térmico, da ordem de 31 x 10-3 W/m².  

Desprezando-se os valores ao movimento de água subterrânea naquela área, o fluxo 

térmico resultante é igual a 83 x 10-3 W/m². Essas variações dos valores de fluxo podem 

ser determinadas indiretamente, conhecendo-se as idades das regiões estudadas. Araújo 

(1980) usando desta afirmação, utiliza a curva obtida por Hamza & Verma (1969), e 

considerando idades K-Ar calculadas por Amaral et al (1967) que estão entre 63 a 80 

milhões de anos, o fluxo esperado para a região de Poços de Caldas é ligeiramente superior 

a 80 x 10-3 W/m². Esse modelo de fluxo térmico em função da idade tectônica prevê 

segundo Araújo (1980) a existência de uma anomalia termal considerável em Poços de 

Caldas. 

Esses valores de gradientes geotérmicos (figura 12) obtidos por Araújo (1980) 

permitiram identificar duas regiões distintas dentro do complexo alcalino apresentados na 

figura 3.5. A primeira possui um gradiente inferior a 29°C/km, compreendendo os setores 

que o autor denomina de C-09 e C-08. Já os setores Pedra Balão, Vilela e Morro do Ferro 

constituem a segunda região, cujo gradiente médio é superior a 33°C/km.  
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O autor chama atenção para o fato de que mesmo o setor C-09 apresentar grande 

concentração do elemento Urânio, o gradiente geotérmico não é elevado e justifica esse 

comportamento através do fato da área ser extremamente fraturada, onde ocorre 

movimento de água subterrânea, responsáveis pelo decréscimo dos valores de temperatura. 

 

Figura 10. Mapa geológico simplificado (Ulbrich, 1982), contendo as áreas com as duas médias de valores 

de Gradientes Geotérmicos em Poços de Caldas. 

 

Observa-se ao comparar os dados da região Sudeste no geral com os dados de 

Poços de Caldas que essa região é mais quente que seu embasamento cristalino e 

sedimentar adjacente, nas regiões dos Estados de Minas Gerais e São Paulo (Bacia do 

Paraná), mas se comparado com regiões próximas ao litoral e outros maciços de natureza 

alcalina sua temperatura é menos elevada. 

Outra informação fundamental necessária nessa pesquisa é a questão da densidade 

do embasamento e também a profundidade máxima do corpo alcalino. Essas informações 

foram obtidas em Slavec et al. (2004) que a efetuou um levantamento gravimétrico que 

apresentou uma boa caracterização do Maciço Alcalino de Poços de Caldas. 
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Os autores obtiveram como modelo mais favorável para a distribuição do maciço 

em profundidade aquele cuja densidade do embasamento se aproxima de 2,66 g/cm3, valor 

semelhante a densidade média da crosta terrestre superior. Os autores colocam que a raiz 

mais profunda do Maciço Alcalino não deve ultrapassar 17km de profundidade, sendo que 

a o volume total da alcalina foi estimado em 7220km3. 

De acordo com o mapa da figura 13 podemos verificar essa divisão feita pelos 

autores onde observamos que o grupo A corresponde à região onde há maior ocorrência de 

alteração hidrotermal no distrito, com densidade média de 2,50 g/cm3, enquanto que o 

grupo B apresenta amostras com densidades mais elevadas, da ordem de 2,54 g/cm3.  

O grupo C apresenta densidades bastante homogêneas, em torno de 2,47 g/cm3. O 

grupo D aparece dividido em duas regiões, a NE e SE do Maciço, sendo que essa região foi 

definida pelos autores como região de contato entre o embasamento e o corpo alcalino, 

pois diversas amostras apresentaram densidades acima dos valores encontrados no interior 

do Maciço. 

 

Figura 11. Mapa residual Bouguer sobreposto ao mapa geológico simplificado (linha tracejada, grupos A, 

B, C, D, E, F) e dos perfis XA, XB, XC e XD (Slavec, et al 2004) 



44 

 

Para fazer essa modelagem os autores foram utilizaram quatro perfis que 

atravessam a região central do Maciço, considerando-se a presença de uma maior 

densidade de estações gravimétricas, além disso, foi utilizado o método interativo, 

construindo-se o modelo a partir da comparação das curvas teórica e observada, ajustando-

se o campo gravitacional observado e obtendo-se um modelo com geometria 2,5D. Para 

tal, foram considerados os dados da topografia e o valor de 2,66 g/cm3 para a densidade do 

embasamento.  

Os perfis modelados estão apresentados na figura 14. O posicionamento do corpo 

em profundidade foi baseado em observações e trabalhos sobre a geologia de intrusões 

alcalinas (ex. ROSALES 1999, SLAVEC 2000). 

 

Figura 12. Perfis modelados a partir da figura 13 (XA, XB, XC e XD) (SLAVEC et. al., 2004) 

A raiz mais profunda do Maciço Alcalino não deve ultrapassar 17 km de 

profundidade, sendo que a profundidade média do Maciço resulta da ordem de 7,5 a 8,0 

km. O volume total da alcalina foi estimado em 7.220 km3 para uma área superficial de 
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pouco mais que 800 km2, o que mantém o Maciço Alcalino de Poços de Caldas como o 

segundo maior maciço desse tipo conhecido na Terra, sendo ultrapassado apenas pela 

intrusão de Khibina, na Rússia, com 1500 km2 (SLAVEC et al 2004). 

É possível verificar através do trabalho de Slavec et al (2004) que  as densidades 

das diferentes litologias encontradas no interior do Maciço juntamente com observações 

geológicas, de estruturas e de falhas dividem a região em seis grupos diferentes, mostrando 

que esses parâmetros são muito heterogêneos, o que pode influenciar nos resultados da 

modelagem termocinemática. 

 

3.4. Perfis Bauxíticos 
 

O estudo dos perfis bauxíticos é uma ferramenta importante, pois são associados a 

climas tropicais úmidos e áreas elevadas, onde a lixiviação por percolação em sub-

superfície é promovida, e a rochas ricas em alumínio e pobres em ferro. Sua gênese, 

segundo Kotschoubey (1988), exige uma estabilidade crustal com um rebaixamento muito 

lento do nível de base sendo que a evolução dos depósitos é controlada pelas condições 

climáticas regionais e locais.  

A bauxita é formada durante um longo período geológico sobre superfícies 

continentais estáveis, permitindo a maior ação do intemperismo químico sobre o físico 

(BOULANGÉ et al., 1987). Portanto, para que o intemperismo seja intenso e evoluam 

perfis lateríticos espessos, se faz necessária uma estabilidade tectônica e condições de 

relevo que permitam uma boa drenagem. Assim, a formação de depósitos bauxíticos em 

regiões mais acidentadas é possível a partir de rochas de composição química favorável, 

como as rochas alcalinas hiperaluminosas ou em condições climáticas excepcionais, 

extremamente úmidas e quentes. 

No Brasil e na África as superfícies de aplainamento são caracterizadas pelos 

profundos mantos de alteração limitados por concreções ferruginosas, lateríticas, 

bauxíticas ou silcretes e duricrostas que ajudaram a preservar os remanescentes dessas 

superfícies até os dias atuais. Marker & Holmes (1999) estudaram os processos de 

laterização na região sul da África do Sul e os correlacionaram ao período Mioceno ao 

Pleistoceno, sendo que Burke & Gunnel (2008) colocam que as bauxitas e lateritas 

existentes sobre a Superfície Africana representam um registro de mudanças no ambiente 
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tectônico, incluindo episódios de inundação parcial pelo mar, durante um intervalo de 

tempo de 150 milhões de anos entre 180 a 30Ma. 

No Brasil, as maiores ocorrências de bauxita encontram-se no Estado do Rio de 

Janeiro, próximo a Resende (Maciços Alcalinos de Itatiaia, Passa Quatro e Morro 

Redondo) e no extremo sul de Minas Gerais (Maciço alcalino de Poços de Caldas). Há 

algumas ocorrências menos relevantes na Serra da Mantiqueira, na região de Bom Repouso 

(KOTSCHOUBEY, 1988). 

Segundo Bigarella et al (1996), as ocorrências de bauxita no sudeste do Brasil estão 

relacionadas às essas intrusões alcalinas que formam maciços e planaltos elevados. A 

bauxita ocorre nessas regiões em dois tipos de compartimentos topográficos: na borda do 

maciço alcalino com relevos ondulados e vertentes íngremes e outro, na parte interna do 

maciço, com morfologia suavemente ondulada. 

Considerando que a idade da atividade magmática responsável pela geração desses 

maciços varia entre o Cretáceo Superior e Paleógeno é possível inferir que esses depósitos 

bauxíticos foram formados a partir desse período, sugerindo um período de estabilidade 

tectônica e condições climáticas quentes e úmidas. 

Em Poços de Caldas, Almeida (1977) é o primeiro a detalhar e caracterizar os 

principais tipos de depósitos, os processos de bauxitização e os fatores de formação. Os 

fatores mais importantes segundo o autor seriam a topografia, a natureza da rocha e o 

clima. Os depósitos de bauxita se localizam, em sua maioria, no norte do maciço, numa 

área praticamente contínua no dique anelar, e no interior do maciço estão distribuídos 

numa região de argilas residuais. 

Para Schulman et al. (1997), existem dois tipos de bauxita em Poços de Caldas: 

 Bauxita de origem hidrotermal: foi formado pouco depois da intrusão do Maciço 

Alcalino de Poços de Caldas através de processos de percolação de fluídos 

hidrotermais que alteram a rocha mãe para a rocha potássica, aumentando a 

quantidade de poros na mesma e facilitando a percolação de água para a remoção 

da sílica e outros elementos. 

 Bauxita de origem supérgena: alta precipitação e alta temperatura combinadas em 

regiões tropicais criam condições de intenso intemperismo. Alguns elementos do 

solo são lixiviados (como a sílica) e outros elementos insolúveis permanecem como 

um depósito residual, como o Alumínio. 

O autor ainda ressalta que a bauxita na região do Maciço Alcalino se desenvolve 

preferencialmente intercalando saprólitos sobre rochas de nefelina-sienitos e fonólitos em 
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posição elevada e de boa drenagem, sendo que outras unidades bauxíticas formam-se ao 

longo da crista e vertentes íngremes da seção norte da borda exterior.  

Já na região central do complexo de Poços de Caldas, a bauxita pode corresponder 

a saprólito que sobre nefelina-sienitos metassomáticos são formados apenas em lugares de 

drenagem pobre, menor elevação e áreas levemente inclinadas. Já o saprólito em depressão 

são cobertos freqüentemente por solos pálidos (solo amarelo), material argiloso 

redeposicionado com ou sem turfa. A figura 15  ilustra a variabilidade dos perfis bauxíticos 

definidos por Valeton et al., (1997) em Poços de Caldas. 

 
Figura 13. Variabilidade de perfis de intemperismo com posições morfológicas. Adaptado Valeton et al 

(1997). 
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Mais recentemente, Leonardi (2007) descreve os perfis bauxíticos de Poços de 

Caldas em grande nível de detalhamento. A autora caracteriza esses perfis segundo sua 

macromorfologia e os subdivide em três tipos de materiais: os Perfis Retrabalhados, os 

Perfis de Serra e Perfis de Campo. 

Os Perfis de Serra, descritos anteriormente por Almeida (1977) e Parisi (1988), são 

bem evoluídos, com alto teor de alumínio, bastante espessos e estão localizados nas áreas 

de maiores altitudes do complexo sendo que os Perfis de Campo são pouco espessos e 

muito argilosos.  

Já o Perfil Bauxítico Retrabalhado é caracterizados por fragmentos (cascalheiras) 

de bauxitas ferruginosas sendo semelhantes ao material encontrados nos topos dos Perfis 

de Serra e no de Campo. Na região do Morro do Serrote, no setor oeste do Maciço, os 

blocos são formados tanto por materiais ferruginizados quanto por bauxita, estando 

misturados, sendo caracterizado por material depositado (clastos), heterogêneo, 

concentrando fragmentos de bauxita de diferentes tamanhos. O material encontrado no 

topo do perfil está associado ao retrabalhamento do material do topo de um Perfil 

Bauxítico de Serra ou de Campo, sendo um material bastante similar ao do Perfil de Serra. 

Leonardi (2007) afirma algumas falhas cortam os materiais associados aos Perfis de 

Serra, Perfis de Campo e, especialmente, em alguns casos, afetam os níveis de Perfis 

Retrabalhados, indicando que a atividade tectônica não se restringiu apenas em moldar o 

quadro (junto com o clima) dos processos erosivos que afetaram os perfis in situ, mas 

avançou para além dos eventos de formação dos materiais lateríticos.  

Assim, em algum momento, após a formação dos Perfis de Serra, houve mudança 

no nível de base do Maciço, provavelmente associada a essas movimentações tectônicas 

que permitiu a erosão do topo do Perfil de Serra e origem dos Perfis Retrabalhados. A 

figura 16 mostra o mapa elaborado por Leonardi (2007) que ilustra a posição dos diferentes 

perfis bauxíticos encontrados no Maciço Alcalino de Poços de Caldas. 
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Figura 14. Distribuição dos perfis bauxíticos do Planalto de Poços de Caldas (Leonardi, 2007).
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CAPITULO 4  

4. SÍNTESE DO CONTEXTO GEOMORFOLÓGICO REGIONAL 

4.1. Introdução 
 

A área de estudos está inserida geomorfologicamente na denominada Província do Planalto 

Atlântico (ALMEIDA, 1964; CAVALCANTI et al. 1979; PONÇANO et. al,. 1981; 

RADAM, 1983; IBGE, 2000). Esses autores subdividiram o Planalto Atlântico utilizando 

diferentes critérios, no entanto a subdivisão adotada neste trabalho será a proposta por 

Cavalvanti, et al. (1979), pois toma como base a divisão proposta por Almeida (1964) e 

elabora a partir dela a compartimentação das unidades morfológicas, acrescentando novas 

unidades para a área mineira, que não foi englobada na divisão do referido autor.  

Cavalcanti et al (1979) é o trabalho que descreve com melhor abrangência de detalhes a 

região pois retrata geomorfologicamente o vale do Rio Sapucaí de uma forma regional na 

escala mais adequada para este trabalho. Segundo o autor o Planalto Atlântico é 

subdividido em varias unidades sendo relevantes para este estudo são o Planalto Sul de 

Minas e a Zona Cristalina do Norte, a serem descritas a seguir. 
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4.2. Unidade Planalto Sul de Minas 
 

A unidade Planalto Sul de Minas é constituída por grandes extensões de terras altas, sendo 

formadas predominantemente por rochas cristalinas pré-cambrianas e cambro-

ordovicianas, cortadas por intrusivas alcalinas. Estende-se por uma grande porção de terras 

do sul de Minas Gerais, onde apresenta planaltos com forte índice de dissecação e 

tectonicamente elevados (CAVALCANTI, et al. 1979; PONÇANO, et al., 1981; RADAM, 

1983; IBGE, 2000). A unidade é subdividida em outras três unidades morfológicas: a 

superfície alto Rio Grande, o planalto de São Pedro de Caldas e o Planalto de Poços de 

Caldas (Figura 16). 

 
Figura 15. Detalhe da compartimentação do Planalto Sul de Minas 
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4.2.1. Superfície Alto Rio Grande 
 

A Superfície Alto Rio Grande de acordo com Cavalcante, et. al., (1979), é uma 

ampla superfície de relevo ondulado com altitudes variando em torno de 900 metros, onde 

se salientam cristas de cotas um pouco superiores a 1000 metros.   

A evolução das formas ocorre de modo diverso nos diferentes tipos de rochas que aí 

ocorrem, sendo que as rochas gnáissicas de mais avançado grau de cristalinidade e granitos 

são constituídos por uma drenagem densa, vertentes abruptas, cristas de interflúvios bem 

delimitadas formando interflúvios achatados, com drenagem esparsa, poucas ravinas e 

vales mais largos. Contudo, o autor ainda coloca que tais diferenciações não podem ser 

generalizadas, em decorrência do estabelecimento na região em tempos pretéritos, de um 

processo de arrasamento indistinto no qual rochas diferentes chegam a exibir formas de 

relevo semelhantes. 

Nessa região, as altimetrias variam de 800m, nas margens da represa de Furnas a 

1200m em algumas cristas destacadas. À norte destaca-se as bacias dos rios Guaxupé e 

Canoas, afluentes do Rio Pardo; a leste, as bacias dos rios Muzambinho, Verde, São Tomé, 

Machado e Sapucaí-Guaçu, afluentes do Rio Grande. No conjunto, a drenagem da área 

configura padrão básico dendrítico, com variações para subdentrítico, apresentando curvas 

e ângulos anômalos localizados, bem como segmentos retilinizados (RADAM, 1983). Os 

detalhes, como a rede de drenagem da região podem ser visualizados na figura 19. 

Ainda de acordo com os autores do RADAM (1983), na Superfície Alto Rio 

Grande, predominam os modelados de dissecação homogênea, com densidades finas e 

grosseiras e aprofundamentos oscilando entre 38 e 115 metros. Configuram colinas e 

morros algumas vezes alongados, de vertentes convexos-côncavas e topos convexos a 

planos.  
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Observa-se a presença de divisores de drenagem de topos muito íngremes. Foram 

reconhecidos setores de dissecação diferencial, com aprofundamento de 101 a 155 metros, 

refletindo algumas direções estruturais de unidades adjacentes, como os Patamares da 

Canastra e planaltos de Andrelândia e de Poços de Caldas. Ainda segundo esses autores, os 

modelados de acumulação correspondem a planícies fluviais, com a presença de terraços 

esculpidos em formações aluviais. Em algumas áreas, como a oeste de Alfenas-MG 

(Figura 19), observam-se linhas de pedras, constituídas de fragmentos de quartzo pouco 

trabalhados que separam o manto de alteração dos colúvios.  

A cobertura coluvial é quase inexistente, restringindo a certos topos e ao 

preenchimento de alguns vales, em geral a rocha emerge na base dos cortes de estrada, sob 

um espesso manto de alteração. No extremo sudeste da área de estudos, os terrenos da 

Superfície Alto Rio Grande elevam-se até cotas de 1500 m, originando um planalto 

ligeiramente mais elevado, de relevo bastante movimentado e constituído de granitos 

porfiroblásticos, migmatitos homogêneos e heterogêneos, rochas cataclásticas e 

charnokitos, subsidiariamente. O acidente geográfico mais importante é a serra do Tipuí, 

que alcança 1478 m de altitude. Esta área compõe o Planalto de São Pedro de Caldas 

(CAVALCANTE el. al., 1979). 

4.2.2. Planalto de São Pedro de Caldas 
 

Esse planalto, foi bem descrito por Cavalcante, et al., (1979), sendo caracterizado 

por grandes formas de topos convexos que apresentam desníveis da ordem de 80 a 90m em 

relação aos fundos de vales. Há escarpas reconhecidas como adaptadas as falhas ou 

escarpas de falhas, com feições tipo facetas trapezoidais nas bases; as escarpas de alguns 

morros mostram fendas que aparentam o deslocamento de blocos, com elevação e/ou 

abatimento.  

Ocorrem feições tipo cristas que se destacam dos relevos arredondados rebaixados, 

assim como ocorrência de matacões nas encostas dos relevos, em áreas fechadas nos seus 

sopés e seus vales eventualmente são largos, sendo que alguns possuem fundos planos.  

Nos arredores da cidade de Campestre-MG, ocorrem vales mais profundos e 

encaixados sendo que os materiais coluvionares quando não entulham os vales alveolares 

restringem-se à frente das cristas escarpadas e morros destacados, com uma espessura 

variável de 1,5 a 3 metros (CAVALCANTE, et al., 1979). 
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O relevo nessa região é fortemente acidentado apresentando formas escarpadas e 

alta densidade de drenagem, apresentando elevada quantidade de rios de primeira e 

segunda ordem. O solo é espesso e há vários anfiteatros soerguidos desconectados da 

drenagem. Os vales são preenchidos por pacotes coluviais enquanto que os topos e as 

vertentes sustentam coberturas delgadas. Os interflúvios são intensamente entalhados por 

ravinas. A figura 18 mostra o relevo suavizado do Planalto de São Pedro de Caldas, e ao 

fundo os dois Maciços, o da Pedra Branca, e o de Poços de Caldas. 

Essa região é predominantemente cortada por falhas com direções NE-SW, 

apresentando rios encachoeirados como os rios do Machado e Machadinho do Campo, na 

região extremo leste da área estudada. As figuras 19 e 20 ilustram essas drenagens 

respectivamente. E a figura 21 representa o vale do rio do Machado do médio curso em 

direção ao baixo curso onde é possível ver a transição entre a Superfície Alto Rio Grande e 

a Zona Cristalina do Norte. 

 

Figura 16 - A foto mostra o Planalto de São Pedro de Caldas e ao fundo os Maciços de Pedra Branca e 

Poços de Caldas. 
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Figura 17 - Topo da cachoeira do rio do Machado que possui três níveis chegando a quase 400m de 

desnível altimétrico.  

 
Figura 18 - Cachoeira no alto curso do ribeirão Machadinho do Campo 
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Figura 19 - Vale do Rio do Machado, na região onde seu curso muda de direção (N-S para SW-NE). 

4.2.3. Planalto de Poços de Caldas 
 

O Planalto de Poços de Caldas vem sendo caracterizado do ponto de vista 

geomorfológico há muito tempo por diversos pesquisadores. Em 1956, L.C. King observa 

que essa região é atravessada por várias escarpas importantes e vales que se desenvolveram 

ao longo de linhas de falhas e que algumas escarpas cortam as extremidades superiores de 

vales que drenam em direção oposta à escarpa que se dirige para nordeste a partir de São 

João da Boa Vista. A figura 22 mostra uma visão geral da área externa do anel (oeste) do 

Maciço Alcalino. 
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Figura 20 - visão geral da área externa do anel (oeste) do Maciço Alcalino. 

Segundo esse autor, à primeira vista, muitas dessas escarpas parecem escarpas de 

falha recentes e os vales se assemelham à depressão de ângulo de falha, no entanto ao 

observar mais atentamente se constata que são, na realidade, escarpas e vales de linha de 

falha esculpida pela erosão ao longo de fraturas que podem ser tão antigas quanto o 

Mesozoico Superior. O mesmo poderia ser dito em relação aos limites do bloco elevado 

que ocorre a norte de Poços de Caldas (KING, 1956). 

Outro autor a estudar com atenção o Planalto de Poços de Caldas foi F.F. de 

Almeida em 1964, que descreve o Planalto como sendo uma pequena unidade 

morfoestrutural representada por um relevo montanhoso, de configuração circular, 

destacado 300 a 500m sobre a maior parte do relevo cristalino que o rodeia, constituída 

principalmente de foiaítos e tinguaítos, com um rebaixamento apenas em sua parte sudeste, 

por onde penetra o rio Verde sendo que no centro desse anel desenvolve-se uma topografia 

de morros de vertentes suaves, cujos desníveis locais raramente ultrapassam 150m. 

As serras que envolvem o planalto de Poços de Caldas alcançam 1637m no morro 

do Cristo Redentor, enquanto que o interior nivela em 1300m e segundo Almeida (1964) o 

relevo do planalto vem evoluindo a partir de uma superfície de erosão que nivela seus mais 

altos cimos em altitudes compreendidas entre 1550 a 1600m sendo que essa superfície não 

teria sido limitada à área eruptiva, estendendo-se à região gnáissica a noroeste dela, 
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nivelando as serras do Mirante, da Forquilha e do Boqueirão, sobre as quais perde altura 

para oeste.  

A figura 23 ilustra as feições do relevo da borda oeste do Maciço Alcalino de Poços 

de Caldas, próximo ao município de Águas da Prata-SP (vista do lado externo a caldeira), a 

figura 24 ilustra a borda sudoeste do Maciço de Poços de Caldas, com vista da parte 

interna (voltada para o interior da caldeira), e por fim a figura 25 ilustra o relevo 

acidentado de uma das bordas do Maciço Sienito da Pedra Branca, nas proximidades do 

município de Caldas-MG. 

 

Figura 21 - Relevo acidentado da região sudoeste do Maciço de Poços de Caldas 
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Figura 22 - Vista do interior do Maciço Alcalino de Poços de Caldas (SW) 

 

Figura 23 - Vista do topo do Maciço da Pedra Branca, município de Caldas-MG 

 



60 

 

O Radam (1983) atenta para a drenagem, que refletem nos canais com segmentos 

orientados e vales profundos, o condicionamento imposto pela estrutura, observando que 

esta área é abrangida por redes de drenagem pertencentes à bacia do Rio Paraná.  

De acordo com esses autores o interior do Planalto de Poços de Caldas, apresentado 

nível rebaixado de colinas e morros de topos convexos, com vertentes convexo-concavas, 

são isolados por densa malha de drenagem em que as incisões dos vales contam cerca de 

30m de aprofundamento, em média.  

Os vales são preenchidos por pacotes coluviais enquanto os topos e meias vertentes 

sustentam coberturas delgadas. Os interflúvios são intensamente entalhados por ravinas 

cicatrizadas pela vegetação de pastagem. Dos dissecados mais baixos de topos nivelados, 

elevam-se pontões e cristas estruturais representando variações de componentes 

litológicos. 

A figura 26 ilustra a paisagem na região sudoeste do Maciço Alcalino de Poços de 

Caldas, sendo possível observar seu interior, onde o relevo é caracterizado por vertentes 

côncavas e relativamente suavizado, sendo que a altitude varia entre 1200 a 1500m.  

 

Figura 24 - Vista do interior do Maciço Alcalino de Poços de Caldas (SW). 

Nessa região, observa-se ainda, um relevo ondulado com vertentes que se 

apresentam de formas variadas, mas são predominantemente côncavas, principalmente nas 

áreas no interior do maciço. As vertentes retilíneas concentram-se nas áreas onde a 
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declividade é mais acentuada, como nas bordas do maciço e alguns interflúvios. Alguns 

vales apresentam vertentes côncavos-convexos indicando uma assimetria do vale.  

4.3. Zona Cristalina do Norte 
 

A Zona Cristalina do Norte é uma área de transição entre as terras altas do sudoeste 

de Minas Gerais e a região sedimentar da Depressão Periférica. (Almeida, 1964; 

Cavalcanti et al., 1979) Trata-se de uma zona de estrutura complexa, cujo relevo 

montanhoso tem seus cimos condicionados, a oeste, pela superfície Itaguá, chegando a 

1200 metros de altitude. 

Porém ultrapassam tal valor a leste, alcançando 1600m, pois se entendem às áreas 

de influência da superfície Japi, deformada por falhas e flexuras em Minas Gerais. 

Cavalcante et al. (1979) subdividem esta área em duas zonas de feições ligeiramente 

distintas: subzona de Amparo e subzona de São José do Rio Pardo. 

4.3.1. Subzona São José do Rio Pardo 
 

A subzona de São José do Rio Pardo abrange parte da área de estudos estendendo-

se de Mogi - Guaçu e Pinhal até Jacuí do Norte. Seu relevo mostra-se mais movimentado, 

sobretudo a noroeste de Poços de Caldas, onde a tectônica é responsável pela elevação da 

superfície até níveis de 1550m (Almeida, 1964). Nas vizinhanças da orla sedimentar, a 

superfície Itaguá determina o teto local a que se elevam os morros graníticos próximos a 

Itobi, ou ainda a acidentada morraria, atravessada pelo rio Pardo na região de São José do 

Rio Pardo. (ALMEIDA, 1964; CAVALCANTI et al., 1979). 

Na região que abrange as cidades de São Sebastião da Grama, Vargem Grande do 

Sul e Divinolandia, o relevo manifesta perturbações tectônicas que levaram a superfície 

Japi a se erguer cerca de 1550m, tanto na área gnáissica quanto nas áreas alcalinas do 

vizinho Planalto de Poços de Caldas. Segundo Almeida (1964), os falhamentos atuaram 

mesmo após a sedimentação do Grupo Bauru, elevando à altitude de 1550m o testemunho 

arenítico cretáceo da Serra do Mirante, e ainda afetaram os sedimentos do Grupo Tubarão 

em Águas da Prata. 

Apresenta um relevo levemente dissecado com altitudes entre 900 e 1200m, onde a 

drenagem se apresenta em padrão dentrítico paralelo. Essa região apresenta topos 

aplainados e achatados de extensão considerável. Abrange grande parte da área de estudos, 

estando localizado no entorno do dique anelar, na região norte da área de estudos, nas 
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proximidades da cidade de Divinolandia a noroeste, na região de Botelhos e Cabo Verde, 

além da região do vale do Alto Rio Pardo que separa o Maciço de Poços de Caldas com o 

Planalto de São Pedro de Caldas (Figura 27).  

Os topos são bem distribuídos por toda a área, apresentando formas e tamanhos 

variados, chegando a 2km de extensão. Em toda área são comuns, os colos topográficos 

abrangendo mais de dois topos na mesma altitude. O caimento topográfico dos topos 

possui direção aos vales do Rio Pardo e seus afluentes (Figura 28).  

 

Figura 25 - Vale do Alto Rio Pardo nas proximidades da cidade de São Pedro de Caldas 

 

Figura 26 - Região norte da área de estudos nas proximidades de Divinolândia-SP(Doranti, 2006) 
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A região oeste é representado na figura 29, onde é possível verificar que as formas 

são suaves e os topos aplanados com pequeno grau de inclinação e a presença de grandes 

blocos de rochas denominados Matacões ou Boulders. A área apresenta colinas e morros 

predominantemente alongados, com vertentes convexo-côncavas e retilíneas, que se 

concentram nas cabeceiras de drenagem, nos limites com o maciço onde a declividade se 

torna muito acentuada. 

 

Figura 27 - Região à oeste do município de Águas da Prata-SP(Doranti, 2006) 

A oeste da área, a drenagem é controlada pelas estruturas, encontrando-se bem 

encaixadas nas direções NE-SW. Nessa área, os solos do topo contêm litólito sem a 

presença de solo, que passa a desenvolver-se a partir da média vertente sendo que os 

anfiteatros encontram-se soerguidos e a drenagem desconectada do seu curso normal. 

Na região mais a norte, é representada pelos níveis mais baixos 900m de altitude, 

sendo caracterizado por um relevo suavizado com drenagens densas servindo de nível de 

base regional controlando o relevo dessa área. Abrangendo principalmente a região oeste 

da área de estudos, nos limites com a Bacia do Paraná, prolongando-se pelo vale do Rio 

Pardo até a altura da Represa da Graminha seguindo pelo seu afluente Ribeirão Bom Jesus 

que corta a região central da área, chegando a leste pelo vale do Rio Cabo Verde 

mantendo-se a nordeste pelos afluentes do Rio Muzambo até seu curso principal.  

Os topos apresentam-se de tamanhos variados, porém são em grande parte largos e 

achatados; alguns deles chegam a 2,5 km de extensão, especialmente nas proximidades do 
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rio Jaguari-Mirim a sudoeste da área. Nas proximidades de São José do Rio Pardo, há 

maior concentração de topos, porém são de pequena extensão. Os colos topográficos se 

intensificam nas áreas onde os topos são mais alongados. No geral são achatados, amplos e 

suavizados. A figura 30 ilustra a paisagem característica dessa região, com colinas amplas, 

e presença de amplas várzeas. 

 

Figura 28 - Região noroeste da área nas proximidades Caconde-SP e Cabo Verde-MG(Doranti, 2006) 

 A principio, a compartimentação e análise do relevo mostra que na região estudada 

há predominância de relevos aplainados com escarpas e maciços modelados em rochas 

cristalinas e relevos com forte controle estrutural local, sendo que fica evidente a existência 

de uma superfícies, caracterizada por uma sucessão de morros com altitudes entre 900 e 

1200m interrompida eventualmente por cristas que coincidem com as orientações gerais da 

litologia e da estrutura. Essa superfície, chamada de Alto Rio Grande por Moreira & 

Camelier (1977), seria a Sul-Americana (King 1956), Japi (Almeida, 1964), Sul Americana 

II (Valadão, 1998). 

 Além disso as áreas elevadas acima de 1200m são correlacionadas em alguns 

trabalhos como sendo a superfície Japi (Almeida, 1964), Gondwana (King, 1956) e foram 

identificadas como Superfícies de Cimeira por Melo et al (1993) e as áreas com altitudes 

menores que 900m seriam a região dos grandes vales dos rios Pardo, Cabo Verde e Peixe 

estando correlacionadas principalmente a superfície Velhas, ou seja seria fruto de um 

retrabalhamento das superfícies mais elevadas, no caso Sul Americana e Gondwana. 
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CAPÍTULO 5 

5. MATERIAIS E MÉTODOS 

5.1. Termocronologia de Baixa Temperatura 
 

A termocronologia de baixa temperatura é uma reunião de métodos que registram a 

passagem da rocha por uma determinada isoterma ou mesmo uma série de isotermas de 

variadas temperaturas. Cada sistema isotópico tem uma temperatura de fechamento e 

acima dela todos os elementos filhos produzidos por decaimento radioativo saem do 

mineral numa taxa maior do que a de acumulo. Já abaixo da temperatura de fechamento do 

sistema isotópico, os elementos filhos são retidos com o mineral (DODSON, 1973).  

Termocronômetros individuais são sensíveis as diferentes temperaturas como pode 

ser visto na figura 31. Termocronometria de baixa temperatura tem o potencial de limitar 

pequenas magnitudes de denudação e processos mais superficiais ao contrario de outros 

métodos isotópicos como U-Pb e K-Ar, os tornando assim mais efetivos para os estudos de 

evolução da paisagem. 

 
Figura 29. Temperaturas de fechamento dos sistemas termocronométricos (Modificado de Campanile 

(2007). 40 Ar/ 39 Ar - Hornblende (DAHL, 1996; HARRISON, 1981), Biotita (GROVE & HARRISON, 

1996; HARRISON et al., 1985), Muscovita (HAMES & BOWRING, 1994), K-Feldspato (LOVERA et al., 

1997). Traços de Fissão – Titanita a) Coyle & Wagner, (1998); b) Naeser, 1967; Watt & Durrani, (1985);  

Zircão c) Tagami et al, (1998) Apatite (KETCHAM et al., 1999; LASLETT et al., 1987) (U-Th)/He  –  

Titanita  (Reiners  & Farley,  1999),  Zircão (REINERS  et  al.,  2004),  Apatita (FARLEY, 2000). 

No caso da formação dos traços de fissão, acima da temperatura de fechamento, os 

traços desaparecem porque o processo de annealing ocorre numa taxa mais rápida do que a 
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formação de novos traços, mas estes acabam sendo retidos numa temperatura abaixo da 

temperatura de fechamento. A idade isotópica produzida por termocronômetros são 

consequentemente uma função da história térmica da rocha. 

5.1.1. Termocronologia de baixa temperatura e evolução da paisagem 
 

Nos últimos anos vem surgindo novos conceitos sobre a evolução da paisagem 

tanto em margens passivas como em regiões de tectônica ativa (SUMMERFIELD, 1991; 

BURBAMK & PINTER, 1999; GUNNEL, 2000). São trabalhos que quantificam as taxas 

responsáveis pela evolução e modelagem do relevo que são de fundamental importância 

para o entendimento da dinâmica evolutiva da paisagem que deve levar em consideração a 

interação entre os processos erosivos, deposicionais e tectônicos (REINERS & 

BRANDON, 2006; BISHOP, 2007; FRANCO-MAGALHÃES, 2009). 

Estes trabalhos estão baseados em modelos numéricos complexos, que envolvem 

informações sobre os parâmetros superficiais e sub-superficiais além da idade de 

resfriamento da rocha a partir da termocronologia de baixa temperatura (PAZZAGLIA, 

2003; SUMMERFIELD, 2005, BISHOP, 2007). Os modelos numéricos descrevem a 

evolução da paisagem representada através de modelos matemáticos, que simulam a 

integração dos diversos processos (físicos, químicos, biológicos) em diversas escalas 

evolutivas das paisagens. 

Beaumont et. al., (2000) categoriza os modelos numéricos baseando-se na 

complexidade da evolução das paisagens subdividindo esses modelos em: modelos 

representativos, processos múltiplos e a interação entre processos superficiais e 

geodinâmicos. Assim, a grande maioria dos modelos numéricos enfatiza a mesma 

representação dos processos erosivos na paisagem, como um componente-chave na 

evolução do relevo, tratando a erosão de maneira proporcional ao relevo local e/ou relevo 

médio, ou de acordo com o seu gradiente hidrológico local (RIBEIRO, 2007). 

Deste modo, novos conjuntos de dados, como os modelos de elevação digital e a 

termocronologia de baixa temperatura, permitem a caracterização e a comparação de 

paisagens regionais com uma resolução, acurácia que antes era praticamente impossíveis 

de se obter (LIFTON & CHASE, 1992; FIELDING ET. AL., 1994; BURBANCK & 

PINTER, 1999).  

Esses dados são reunidos à cálculos da altitude média, relevo, hipsometria e 

distribuição das vertentes ou caracterização numérica das redes de drenagem e perfis 
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longitudinais dos rios possibilitando a elaboração de modelos numéricos termais 

permitindo o cálculo de taxas de exumação do relevo e estimar como se deu a evolução da 

paisagem em determinada região. A principal característica desses modelos numéricos 

termais é quantificar a exumação utilizando-se diversos parâmetros relacionados tanto com 

o grau geotérmico das isotermas quanto o comprimento de onda do relevo, ou seja sua 

amplitude horizontal e vertical.  

Assim sendo, a principal característica desses modelos é o entendimento das 

isotermas em profundidade, sendo que anteriormente os estudos se preocupavam mais com 

a distribuição da temperatura em subsuperfície, conotando a ausência de erosão 

(ROBERTS & BURBANK, 1993). 

O modelo utilizado nesse trabalho baseia-se nos trabalhos de Braun (2003), que 

propõe a utilização de diferentes parâmetros na resolução da equação de transferência de 

calor na litosfera na zona de passagem entre o soerguimento e a erosão, incluindo os 

efeitos da amplitude topográfica ao longo do tempo. 

Segundo Braun, (2002a) as áreas afetadas por um soerguimento tectônico, seja no 

passado ou no presente, estão sujeitas a uma erosão mais intensa conduzindo a uma 

exumação e um resfriamento da rocha que tem sido documentado por meio de datações 

termocronológicas que estimam o tempo em que a rocha passa pela isoterma 

correspondente a temperatura de fechamento da metodologia utilizada.  

As rochas situadas na superfície seriam exumadas antes de atingir essa temperatura 

de fechamento, o que não ocorreria com as rochas situadas próximas aos fundos de vale 

(GLEADOW et. al., 1987; BROWN et. al. 1994; BRAUN, 2002a,b).  

Assim, a diferença no tempo seria mais elevada nos sistemas com temperaturas 

mais altas ao contrário do que ocorreria em sistemas de baixa temperatura. Segundo 

Turcotte & Schubert, (1982), isso se deve à perturbação térmica causada pela diminuição 

exponencial da superfície topográfica com a profundidade. Essa amplitude poderia ser 

parametrizada pela deflexão vertical da isoterma correlacionada com a temperatura de 

fechamento dentro da amplitude da superfície topográfica. 

De acordo com Braun (2002a), as modificações que ocorrem na topografia ao longo 

do tempo podem ser verificadas se forem plotados dados termocronológicos de baixa 

temperatura num gráfico de idade versus altitude denominada Relação Idade x Altitude 

(RIA). Os gráficos contendo essa relação fornecem informações sobre a taxa de exumação 

média, a forma da superfície topográfica e a taxa de mudança na forma do relevo na 

superfície. 
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Essa relação (RIA) tem sido documentada tanto em regiões tectonicamente ativas 

(FITZGERALD et.al. 1993; BATT et. al. 2000) como também em áreas de margem 

passiva (GALLAGHER, et. al., 1994; HOUSE et. al. 1997; RAAB, 2001; 

HACKSPACHER, 2004) e pode fornecer informações sobre a mudança nas taxas de 

erosão que atuam nos processos que formam e modelam o relevo, enfatizando as 

diferenças entre termocronômetros como a Análise de Traços de Fissão em Apatita e a 

análise de (U-Th)He em apatitas. 

Essa relação leva em consideração que o movimento vertical de qualquer parte da 

superfície ocorre em função de taxas de soerguimento, compactação do material em 

subsuperfície e erosão (ENGLAND & MOLNAR, 1990; BURBANK & ANDERSON, 

2001; REINERS & BRANDON, 2006; FRANCO-MAGALHÃES, 2009). O soerguimento 

da rocha (por exumação tectônica e epirogênese) e a deposição contribuem para o aumento 

da topografia; enquanto que erosão, compactação e subsidência contribuem para a 

diminuição da topografia (FRANCO-MAGALHÃES, 2009). 

5.1.2. Análise de Traço de Fissão em Apatitas (TFA) 
 

Como visto anteriormente, a análise de Traços de Fissão é uma metodologia com 

baixo termocronômetro capaz de auxiliar na interpretação das análises geomorfológicas e 

geológicas permitindo a reconstrução da história térmica da rocha, implicando assim no 

registro dos principais eventos formadores e deformadores do relevo, possibilitando assim 

aventar hipóteses sobre sua origem e evolução. Como se sabe, a paisagem de uma área não 

é uma feição estática e pode ser entendida como uma expressão geomórfica resultante da 

interação entre a tectônica e a erosão. Esses processos afetam a disposição da temperatura 

na crosta superior, através de uma perturbação térmica influenciada principalmente pela 

variação horizontal e vertical das isotermas (STÜWE et al. 1994, MANCKTELOW & 

GRASMANN, 1997). 

Assim, as isotermas definindo-se como faixas de temperatura dispostas em 

profundidade na crosta controladas pelos processos de condução de calor vão ser 

diretamente influenciadas pelo comprimento de onda da topografia, ou seja, pela amplitude 

topográfica do relevo (TURCOTTE & SCHUBERT, 1982; STÜWE et al., 1994; 

MANCKTELOW & GRASEMANN, 1997; STÜWE & HINTERMÜLLER, 2000; 

BRAUN, 2002) 



69 

 

Como a perturbação da temperatura decresce exponencialmente com a 

profundidade na proporção do comprimento de onda do relevo (amplitude topográfica), 

relevos com baixa amplitude topográfica não afetam profundamente a forma das isotermas 

subjacentes. Desta forma, tal disposição térmica da crosta pode ser correlacionada à 

temperatura de fechamento dos sistemas termocronológicos de baixa temperatura. Assim, a 

termocronologia por Traços de Fissão em Apatitas poderá determinar as taxas de 

soerguimento da rocha, da superfície e ainda sua exumação. 

5.1.2.1. Formação dos Traços de Fissão e a Equação da Idade 
 

Os traços de fissão são formados quando, núcleos pesados radioativos decaem e se 

separam em dois fragmentos carregados positivamente deixando um defeito em forma de 

traço no cristal latente. Enquanto vários isótopos radioativos sofrem fissão nuclear, o 
238

U 

ocorre em concentração suficiente para que decair rápido o bastante para formar os traços 

naturalmente nos minerais ao longo do tempo geológico (PRICE & WALKER, 1963).  

Assim, considerando o decaimento nuclear como principal agente na determinação 

da idade tem-se a equação geral do decaimento: 

 

Essa equação permite determinar a idade de sistemas radiométricos observados e 

determinar a equação da idade, dada por: 

 

Diferentemente de outros sistemas isotópicos, a fissão nuclear é única em que não 

há acumulo de isótopos filhos, somente o acumulo de defeitos no cristal na forma de traços 

de fissão latentes. Os traços de fissão latentes possuem tipicamente entre 10 a 20 µm de 

comprimento e 4 a 10nm de largura (TAGAMI & O’SULLIVAN, 2005) e deve ser 

quimicamente atacado para que seja visível ao microscópio ótico. 

O número de traços de fissão preservados numa amostra depende da concentração 

de 
238

U e da história térmica do mineral. Para o mineral de apatita, os traços de fissão 

latentes são estáveis somente em baixas temperaturas (menor que 60°C) e irão se encurtar 
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em uma taxa controlada pela temperatura, tempo e composição química do mineral 

(FLEICHER et al. 1975). Em temperaturas maiores que 110 °C os traços de fissão sofrem 

um processo chamado “annealing”, ou seja, um encurtamento ou apagamento, assim que 

são formados, não sendo então preservados a estas temperaturas. 

Já em temperaturas intermediárias entre 110°C e 60°C os traços de fissão somente 

são parcialmente encurtados ou apagados. As características de encurtamento dos traços de 

fissão são as propriedades chave na sua utilização como termocronometro, pois diferentes 

histórias térmicas produzem distintas idades e distribuição de comprimentos de traços.  

A abrangência de temperatura sobre quais os traços encurtam através da escala de 

tempo geológica tem sido chamada de “Zona de Retenção Parcial”, como mostra a figura 

32 (GLEADOW & FITZGERALD, 1987; LASLETT et al., 1987). De acordo com Hamza 

et al.  (1989)  a temperatura de 120°C situa-se  a  3  km  de  profundidade  em  grande  

parte  da porção sudeste brasileira. 

 
Figura 30. Conceito da zona de apagamento “annealing” para a apatita em perfil crustal. (Modificado de 

Brown et al. 2000 apud Franco-Magalhães, 2009). 
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O encurtamento dos traços na apatita é caracterizado por dois processos devido à 

sua anisotropia. Cada traço é encurtado progressivamente de maneira com que os traços 

perpendiculares ao eixo-c cristalográfico são encurtados mais rapidamente que os paralelos 

ao eixo-c cristalográfico da apatita. Conforme o processo se apresentar mais intenso, os 

traços se rompem em porções descontínuas. A distribuição do comprimento de traços em 

apatitas com o apagamento total dos traços refletem uma interação de ambos processos 

(GREEN et al., 1986 apud FRANCO-MAGALHÃES, 2009). 

As taxas de encurtamento dos traços nas apatitas devido ao aumento da temperatura 

são totalmente dependentes dos componentes químicos e cristalográficos. A razão Cl/(F + 

Cl) domina tal relação (GREEN et al., 1986; 1989), embora a substituição de outros ânions 

(OH) e cátions (ETR, Mn e Sr) tem igual importância (CARLSON et al., 1999; 

BARBARAND et al., 2003 apud FRANCO-MAGALHÃES, 2009).  

Além disso, tal taxa é também dependente da orientação cristalográfica dos traços, 

de modo que traços ortogonais ao eixo-c cristalográfico sofrem encurtamento com o 

aumento da temperatura mais rapidamente do que aqueles paralelos ao eixo-c (GREEN et 

al., 1986; DONELICK et al., 1999 apud FRANCO-MAGALHÃES, 2009). 

5.1.2.2. Distribuição e comprimento dos Traços Confinados 
 

Depois de atacados quimicamente, os grãos de apatita revelam os traços de fissão 

que podem vistos através do uso de um microscópio ótico. Alguns desses traços 

encontram-se paralelos a superfície dos grãos, como mostra a figura 33. 
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Figura 31. Mineral de apatita contendo traços de fissão revelados. As setas indicam os traços 

confinados(fonte: http://www.georesources.eu/thermochron.html). 

Os traços de fissão quando formados possuem por volta de 16 µm de comprimento 

e vão encurtando dependendo do tempo em que permanecem na ZAP, sendo assim, traços 

mais novos serão sempre mais longos pois eles teriam sofrido menos processo de 

encurtamento que os traços mais antigos. A distribuição de traços confinados vai fornecer 

informações importantes relacionadas a história térmica do mineral (GLEADOW et al., 

1986; GREEN et al., 1989). 

O tamanho inicial dos traços confinados foi determinado a partir de uma apatita 

Durango (LASLETT et al., 1987) que ao ser irradiada por nêutrons produziu traços 

induzidos com aproximadamente 16.3 µm, no entanto o comprimento inicial dos traços 

fósseis tendem ser 10% mais curtos e há sido demonstrado que um grau de annealing 

parcial ocorre em ambiente de temperatura por volta de 20ºC (CORRIGAM, 1993; 

DONELICK et al., 1990; KETCHAM et. al., 1999). A medida do comprimento dos traços 

confinados permitem reconstruir as histórias térmicas dos minerais. 

5.1.2.3. Procedimentos 
 

Os grãos de apatita foram obtidos usando as técnicas do Laboratório de 

Geocronologia e Cronometria da UNESP de Rio Claro a serem descritos abaixo. 

http://www.georesources.eu/thermochron.html
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Após a coleta em campo de alguma amostras, elas passaram por um processo de 

moagem, em dois britadores de mandíbula, e posteriormente em um britador de rolo. Após 

serem britadas, as amostras foram peneiradas automaticamente, para que fosse separada a 

fração mais fina do material rochoso recém britado.  

Com o peneiramento das amostras, o próximo passo foi o bateamento das amostras 

onde foram descartadas as frações mais leves dos minerais, retendo apenas a fração mais 

pesada.  

Com a separação desta fração mais pesada, os mesmos foram separados em um 

separador magnético do tipo Frantz para separar as frações magnéticas e paramagnéticas. 

Este procedimento é repetido para correntes desde 0,0 até 1,4 A, quando finalmente, temos 

a fração não magnética que contêm minerais como a apatita, o zircão e uma fração residual 

de minerais leves como quartzo e/ou feldspato. 

Posteriormente, seguiu-se para separação por densidade, onde é utilizado o 

Bromofórmio. Neste tipo de separação, minerais como a apatita e zircão afundam na 

solução, enquanto que os demais minerais mais leves flutuam. Após a separação química, o 

concentrado seguiu para a separação manual realizada com o auxílio de lupa com aumento 

máximo de 40x, nos quais foram separados os melhores grãos de apatita, nessa etapa 

incluiu as amostras que já tinham sido coletadas no campos anteriormente, por outros 

pesquisadores do grupo. 

Após essa separação essas amostras foram enviadas para o Instituto de Ciências da 

Terra da Universidade de Heidelberg, na Alemanha, aos cuidados do Prof. Dr. Ulrich A. 

Glasmacher. As amostras foram preparadas, montadas em resina Epoxi e enviadas para o 

“Thetis reactor Gent” na cidade de Munique, com a presença de três vidros dosimetros 

(CN5) dopados de uranio e duas amostra padrão Durango.  

Nesse laboratório, as amostras foram atacadas em 2.5% HNO3 por 70s em 23 jC e 

as micas em HF 40% por 20 min a 23jC. As densidades das dos traços espontâneos e 

induzidos foram contadas no microscópio Leitz-Leica de objetiva 1000x, com o sistema 

Axioplan2. As idades foram calculadas utilizando o valor de æ 324 ± 29 a/cm² para CN5 

obtidos utilizando-se apatitas padrão Durango. Para o cálculo foi utilizado o programa 

TRACKKEY (DUNKL, I. 2002). 

5.2.  Análise de (U-Th)He em Apatitas e Zircão 
 

Essa metodologia fundamenta-se na produção de Hélio em grãos de apatita em 

decorrência do decaimento dos isótopos do Urânio e do Tório, ao longo do tempo 
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geológico. Para Lippolt et al. (1994) o processo de produção do He, serviu de base para as 

primeiras tentativas em geocronologia. Contudo, logo se torna claro, a partir de 

observações mais detalhadas desse processo, e com o advento de métodos geocronológicos 

aparentemente mais confiáveis, o interesse nas sistemáticas de Hélio dos minerais 

aumentou. 

Mais recentemente, quando se compreendeu que a perda parcial dos produtos 

radiogênicos poderiam proporcionar informações quantitativas da historia termal dos grãos 

minerais levaram a um renascimento do interesse sobre este tópico (Lippolt et al., 1994) 

Somente em meados de 1990 se desenvolve a técnica do (U-Th)/He em apatitas como uma 

ferramenta quantitativa rigorosamente confiável.  (Wolf et al. 1996). Estudos sobre a 

difusão sistemática do Hélio em apatita (Wolf et.al, 1998 e Farley, 2000) também 

revelaram a única temperatura sensitiva da técnica, com todo hélio sendo perdido ao longo 

do tempo geológico em temperaturas de 90°C ou menos uma temperatura de fechamento 

mais baixa de 75°C. 

As seqüentes aplicações do método (House et.al, 1997; Warnock et.al, 1997; Wolf 

et.al,1997) tem ilustrado o potencial da técnica na obtenção de dados termocronológicos 

em temperaturas menores que 100°C. Essa metodologia tem sido amplamente utilizada em 

estudos de reconstrução da paisagem em conjunto com a ATFA e ATFZ (Análise de 

Traços de Fissão em Zircão) (Braun, 2005) como por exemplo trabalhos de Brown et al. 

(1994); House et al. 1997, 1998; Persano et al. 2002, 2006; Reiners et al. 2003; Danisik et 

al. 2006; Campanille et al. 2006 entre outros. 

5.3. Modelagem Termocinemática 3D (PECUBE) 
 

Para o tratamento da evolução geomórfica da região é preciso entender a relação 

entre a tectônica e a erosão (BEAUMONT et. al. 1999; BRAUN, 2002a) para tanto e 

necessário determinar o tempo em que a paisagem se adapta a uma mudança tectônica no 

ambiente. Isso tem se tornado um importante problema a se resolver (BRAUN, 2002a).  

A quantificação dos processos, como a tectônica e a erosão, que levam a paisagem 

se adaptarem tem sido objeto de estudos em muitas pesquisas aumentando o conhecimento 

sobre a relação entre isotermas e a superfície topográfica, o que possibilita melhores 

interpretações de dados termocronológicos (BRAUN, 2005).  

Para alcançar esses resultados é necessário o uso de sofisticados modelos 

numéricos para resolver um conjunto de equações que descrevem os processos físicos. 
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Essas equações são resolvidas a partir de um método numérico, baseado num código 

elemento-finito criado por Jean Braun chamado PECUBE (BRAUN, 2005). 

Esse código foi desenvolvido basicamente para solucionar a equação do fluxo de 

calor em três dimensões numa região da crosta terrestre que tenha sido exumada e 

caracterizada por uma mudança na amplitude da superfície topográfica (BRAUN 2003; 

2005). 

Todos os parâmetros são definidos, incluindo a taxa de exumação e a geometria da 

superfície topográfica em um número finito de vezes no passado. Entre essas vezes, se 

assume que a topografia muda linearmente de uma configuração para a próxima. Segundo 

Braun (2005), o método possui excelente acuracia, é estável e eficiente sendo descrito em 

Braun (2003).  

O Pecube tem sido desenvolvido no sistema computacional ForTran90, onde o 

usuário pode descrever o problema de duas maneiras (Figura 34): através de uma entrada 

detalhada ASCII (Pecube. in) ou modificando uma das sub-rotinas (create_pecube_in.90) 

que ira criar um arquivo de saída. 

 
Figura 32. O diagrama descreve varias opções de parâmetros de entrada e saída utilizados no Pecube. 

(Modificado de Braun, 2003). 
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Esse programa tem sido utilizado em varias regiões, sendo que a mais estudada foi 

a de Sierra Nevada, na Califórnia. O Pecube foi utilizado para estudar a evolução da 

estrutura termal abaixo da superfície topográfica do King Canyon, onde já havia dados de 

termocronologia por (U-Th)/He (HOUSE, et. al. 1998; BRAUN et al. 2003;2005).  

O resultado é apresentado na figura 35 onde é possível visualizar os modelos 

gerados pelo programa, ou seja, uma evolução do relevo ao longo de milhares de anos 

numa perspectiva 3D. Essa modelagem termocinemática auxilia na interpretação dos dados 

termocronológicos obtidos pela analise de traços de fissão e (U-Th)/He em apatitas, 

permitindo melhores resultados sobre a gênese e evolução da paisagem numa determinada 

região. 

 
Figura 33. Vista em Perspectiva do modelo produzido pelo Pecube para região do King Canyon. (A) 

Solução no final da orogênese Laramida; (B) 20Ma depois do cenário seguinte 1 e (C) cenário 2; (D) 

solução no final do cenário seguinte computado 1 e (E) cenário 2. Contornos de idades foram superpostos 

na superfície em painéis (D) e (E). (Modificado de Braun, 2003). 

 

É importante ressaltar que a modelagem termocinemática facilita o entendimento da 

distribuição das isotermas ao longo do tempo geológico. Em suma a modelagem é obtida a 
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partir de uma interpretação prévia dos dados termocronológicos, sendo que quanto mais 

termocronometros melhor a interpretação e mais precisos os resultados. 

Deve ser entendido que a as informações inseridas no PECUBE são atuais, e o que 

vai determinar a história pretérita são basicamente as informações do item 9 da figura 36, 

pois é nesse item que devemos definir o tempo máximo em Ma da sua história, que já deve 

estar embasada teoricamente em conceitos geológicos pré existentes. Deve-se também 

definir o fator de ampliação da altitude com relação ao relevo atual, valor esse que também 

deve estar apoiado em conhecimentos geomorfológicos prévios. 

Observando a figura 37 é possível entender alguns conceitos importantes para 

obtermos uma modelagem mais precisa e próxima a realidade. Num primeiro momento (A) 

rochas situadas na superfície foram exumadas antes de atingir a temperatura de 

fechamento, ao contrario das rochas que se situam próximas ao fundo do vale, sendo que a 

diferença no tempo é mais elevada para sistemas com temperaturas mais elevadas 

(BRAUN, 2002a) do que para sistemas de baixa temperatura, como mostra o item (B) da 

figura 37. Isso ocorre devido a perturbação térmica causada pela diminuição exponencial 

da superfície topográfica com a profundidade (TURCOTTE & SCHUBERT, 1982).  

Assim, a amplitude dessa perturbação pode ser parametrizada pela deflexão vertical 

da isoterma correlacionada com a temperatura de fechamento dentro da amplitude da 

superfície topográfica. Na secção (B) da figura 36 este parâmetro é denominado proporção 

α e na região mais profunda da crosta, as isotermas não são afetadas pela superfície 

topográfica, sendo α = 0, sendo que nas proximidades da superfície topográfica, as 

isotermas seguem exatamente esta superfície, sendo α = 1. No caso (C)  verifica-se o 

comportamento da isoterma quando encontramos um baixo termocronometro juntamente 

com uma mudança de relevo. O decréscimo do relevo leva a diminuição da superestimativa 

da taxa de exumação na relação da inclinação entre o relevo e idade (BRAUN, 2002a). 
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Figura 34. Três exemplos no qual a taxa de exumação pode ser estimada pela relação idadee x elevação. 

(a) Alta-T-Termocronômetro, a inclinação é igual à taxa de exumação. (b) Baixa-T-Termocronômetro 

taxas superestimadas de exumação. (c) O decréscimo do relevo  leva  diminuição  da  superestimativa  da  

taxa  de  exumação  na  relação  da inclinação entre o relevo e idade (Modificado de Braun, 2002a). 

5.4. Cálculo do Total Denudado e Taxa de Erosão 
 

O total denudado e a taxa de erosão de uma região são obtidos a partir da 

metodologia proposta por Raab (2001) e Raab et al (2002) que é baseada na variação da 

temperatura de amostras obtidas a diversas altitudes e sua relação com o gradiente 

geotérmico do local. As idades obtidas de amostras coletadas a diversas altitudes são 

plotadas num gráfico de idade versus altitude. As amostras que possuem a mesma idade e 

encontram-se em altitudes diferentes podem estar indicando soerguimento tectônico, o que 

significa que não houve erosão significativa entre as essas amostras. Ao analisar as 
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histórias térmicas destas amostras obtém-se a paleotemperatura que as afetou durante o 

soerguimento, como se observa na figura 37. 

 

 
 

 Figura 35. Histórias térmicas e respectivos pontos de inflexão da paleotemperatura que afetou estas 

amostras durante o soerguimento(Raab, 2001). 

 

As paleotemperaturas obtidas são plotadas num gráfico versus elevação e através de 

técnicas estatísticas é possível encontrar a paleotemperatura para outras amostras da 

região; isso permite o cálculo da seção total denudada, a partir da fórmula: 
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Onde: 

D = é a seção denudada (km); 

T = a paleotemperatura modelada (º C); 

To = é a temperatura da superfície (ºC); 

G = o gradiente geotérmico (ºC/Km); 

 

A obtenção da taxa de erosão é dada a partir do método proposto por Raab, (2001) 

que leva em consideração o intervalo de cotas entre duas amostras e o intervalo de idade 

entre essas amostras, só sendo válido quando não há descontinuidades estruturais entre as 

amostras. O cálculo para a taxa de erosão é dado por: 

 

E = ΔA/ΔT 

Onde: 

E: valor da taxa de erosão média 

ΔA: intervalo de altura de coleta entre as amostras 

ΔT: intervalo de idade entre as amostras 

Com relação à metodologia dos Traços de Fissão em Apatitas alguns cuidados 

devem ser tomados com relação à interpretação, pois os resultados não fornecem a idade 

de construção da topografia, e sim da erosão que houve com o soerguimento; as idades 

obtidas são da época em que as rochas foram denudadas. O que causa o resfriamento é a 

erosão/denudação; a tectônica responsável pelo soerguimento, se houve, terá sido mais 

antiga. 

5.5. Análise Morfométrica da Rede de Drenagem 
 

As bacias de drenagens são sistemas abertos, que estão constantemente se 

adaptando à paisagem. Assim, qualquer alteração que ocorre em qualquer de suas partes 

vai alterar todo o sistema. Os cursos d’água de adaptam para carregar a carga adequada de 

sedimentos referentes a sua vazão, e quando o sistema chega a um limite em que não pode 

mais manter sua forma atual, as relações dentro do sistema da bacia são desestabilizados, o 

que dá inicio a um período de transição para uma condição mais estável. 



81 

 

De tal modo, um sistema de drenagem de corrente luta constantemente para atingir 

o equilíbrio entre as variáveis interativas de vazão, carga transportada, forma e inclinação 

(Christopherson, 2012). Os eventos responsáveis por esse desequilíbrio podem ser desde 

uma simples ação do homem, como também mudanças climáticas e eventos tectônicos. 

Alguns métodos como a análise dos perfis longitudinais e dos Índices Relação 

Declividade e Extensão do canal, auxiliam nos estudos sobre esses desequilíbrios que 

transformam a rede de drenagem e consequentemente a paisagem, ao longo do tempo 

geológico. 

5.5.1. Analise do Perfil Longitudinal 
 

Sabe-se que as correntes fluem em direção descendente sob a atração da gravidade. 

É durante esse processo que cada uma das correntes irão desenvolver seu próprio 

gradiente, que é a taxa de declínio de elevação entre a cabeceira e sua foz 

(CRISTOPHERSON, 2012). Assim, os perfis longitudinais, é a visão lateral do curso 

d’água, e deve apresentar um declive mais íngreme a montante e um declive mais suave a 

jusante. O perfil longitudinal das correntes pode ser expresso matematicamente, 

permitindo que os cientistas categorizem e prevejam o comportamento da corrente. 

O perfil longitudinal de um rio mostra a sua declividade, ou gradiente, sendo a 

representação visual da relação entre a altimetria e o comprimento de determinado curso 

d’água. O perfil característico é côncavo para o céu, com declividades maiores em direção 

da nascente e com valores cada vez mais suaves em direção ao nível de base 

(CHRISTOFOLETTI, 1981).  

Assim, curvas de menor concavidade ou quebras na linha do perfil indicam 

condições de desequilíbrio, ou seja, alterações nos talvegues, tanto por incisão dos canais 

como por mudanças em seu estilo geométrico, ou mesmo deposição de sedimentos 

(GUEDES, 2008). O equilíbrio é dado pela ausência significativa de processos de entalhe 

ou de agradação. O desequilíbrio pode ser devido a diversos fatores como tectônica, clima 

ou litologia (MOLIN & FUBELLI, 2005). Particularmente, segmentos convexos, podem 

ser pesquisados para validar perturbações tectônicas em diferentes escalas (SEEBER & 

GORNITZ, 1983; TROIANI & DELLA SETA, 2008). 

Essas mudanças, especialmente as mudanças mais abruptas de gradiente, como em 

uma queda d’água ou em uma área de corredeiras, o ponto de interrupção é um nickpoint 

ou knickpoint. Em um knickpoint, a conversão de energia potencial na água à beira das 

quedas em energia cinética concentrada na base, serve para eliminar a interrupção de 



82 

 

knickpoints e suavizar o gradiente. Entretanto, ocorrem também quando uma corrente 

passa por uma zona de rocha dura e resistente ou de vários episódios de levantamento 

tectônico, como acontece ao longo de falhas geológicas. Assim, os knickpoints migram a 

montante, conforme vão se reajustando até que se torne uma série de corredeiras e por fim 

seja eliminado (CRISTOPHERSON, 2012). 

O método do perfil longitudinal dos vales consiste em plotar-se o desnível 

altimétrico entre os pontos extremos do vale no eixo das ordenadas e a distância, em linha 

reta, entre os pontos no eixo das abscissas. Este procedimento elimina o efeito da 

sinuosidade do canal. Em seguida, sobrepõe-se ao perfil obtido à linha de melhor ajuste, o 

que permite definir, genericamente, áreas em subsidência e soerguimento, ou seja definir 

os knickpoints de cada drenagem. 

A linha de melhor ajuste, neste caso, corresponde a uma simulação matemática do 

perfil de equilíbrio do rio. Assim é possível a identificação das áreas de estocagem de 

sedimento, e sua relação com o arcabouço tectônico. 

Como resultado, geralmente os cursos d’água tendem a exibir perfis longitudinais 

muito próximos ao de uma função logarítmica, ou seja, quanto mais equilibrada a 

drenagem melhor o ajuste. Entretanto as curvas que apresentam menor concavidade ou 

quebras na linha do perfil podem estar indicando condições de desequilíbrio, que 

consequentemente vão implicar em alterações no talvegue, tanto pela incisão do canal, seja 

por mudanças em sua morfometria, ou ainda pela deposição de sedimentos aluvionares.  

Assim ao estabelecer um determinado nível de base, o cenário evolutivo da região 

da montante da bacia de drenagem vai abranger um aumento gradual das cabeceiras, 

resultando na geração, em ultima instância, de um pedimento ou mesmo de um peneplano, 

sendo que a velocidade de evolução deste cenário vai depender da quantidade de energia 

cinética a rede de drenagem e sua competência erosiva e de transporte sedimentar 

resultante (GUEDES, 2008). 

Para complementar essa análise será utilizado o método proposto inicialmente por 

Hack (1973) que visa identificar alteração nos cursos de drenagens, provenientes de 

alterações no substratos rochoso, aporte de carga ou tectonismo, denominado stream-

gradient index (SL) que é entendido como sendo a relação entre a declividade e a extensão 

do canal fluvial (RDE), que será descrito mais detalhadamente a seguir. 

5.5.2. Análise dos Índices Relação x Declividade e Extensão do Canal 
(RDE) 
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O índice RDE resulta, como dito anteriormente, do método estabelecido por Hack 

(1973), com a designação Steam-Gradient Index ou índice SL (Slope vs. Length) (ou 

eventualmente “índice de Hack”) podendo ser correlacionado com os níveis de energia da 

corrente, que reflete na capacidade da mesma erodir o substrato e de transportar a carga 

sedimentar, podendo detectar sensíveis mudanças na declividade de um canal fluvial, que 

podem estar associadas a diferentes resistências à erosão hidráulica e à atividade tectônica.  

Esses índices foram aplicados a análises de cunho neotectônico em diversos 

contextos geológicos, onde se destacam trabalhos de Seeber & Gornitz, (1983), McKeown 

et al (1988), Merrits & Vincent (1989), Missura (2002), Doranti et al (2004), Etchebehere 

et al (2006), Guedes, (2008), Troiani &  Della Seta (2008) e Font et al (2010) entre outros. 

O índice cresce onde o rio flui por sobre rochas mais resistentes e decresce onde 

percorre um substrato mais friável. Pode-se suspeitar da atuação de processos tectônicos 

caso seja possível eliminar o fator litológico como causador principal da elevação do 

índice em algum determinado trecho do rio.  

Portanto faz-se fundamental estabelecer um programa cuidadoso de avaliação de 

campo das anomalias encontradas em gabinete a fim de verificar as possíveis causas das 

suas origens. Assim sendo, os dados de índices RDEs passam a constituir alvos para 

verificação de campo, aumentando a efetividade da análise tectônica em áreas de grande 

extensão (MERRITTS & VINCENT, 1989; KELLER & PINTER, 1996; BROOKFIELD, 

1998; CHEN et al., 2003;). O índice pode ser calculado como:  

RDE = (ΔH/ΔL).L 

Onde:  

ΔH= diferença altimétrica entre dois pontos extremos de um seguimento ao longo do curso 

d’água;  

ΔL= projeção horizontal da extensão do referido segmento;  

L= comprimento total do curso d’água a montante do ponto para o qual o índice está sendo 

calculado. A figura 38 ilustra esquematicamente essa relação; 
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Figura 36 - Esquema que identifica os parâmetro utilizados para o cálculo dos Índices RDEs (Modificado 

de Guedes, 2008). 

As anomalias são geralmente interpretadas como “knickpoints”, que são 

importantes para os estudos sobre os impactos da tectônica nas formas fluviais. Estudos 

sobre “knickpoints” e outras índices geralmente são representados em mapas bastante 

discretos (VERRIOS  et  al.,  2004;  CROSBY  &  WHIPPLE,  2006; HAYAKAWA & 

OGUCHI, 2006; LIN & OGUCHI, 2006). No entanto alguns autores tentaram fazer mapas 

de contorno com os resultados de RDE (HARKINS et al., 2005) para detectar anomalias 

nas drenagens, enquanto outros tentaram conectar esses valores a objetos geológicos 

(ZAPROWSKI et al., 2001). 

No entanto foi adotado neste trabalho, o método de espacialização dos dados 

adotado inicialmente por Font et al (2010) cuja anomalias são plotadas ao longo dos rios 

fluviais. Dessa maneira podemos destacar zonas com altos valores de RDE as quais 

poderão ser interpretadas tanto como erosão diferencial como atividade tectônica. As 

anomalias então podem ser influenciadas por pelo menos três paramentos: (i) reativações 

tectônicas; (ii) contrastes litológicos; (iii) alta frequência de mudança do nível do mar 

durante o Quaternário (FONT et al., 2010). 

Ressalta-se que o índice RDE pode ser aplicado para toda extensão do rio onde é 

calculado a diferença topográfica entre a cabeceira e a foz, e o logaritmo natural da 

extensão total do canal. Quando os índices são aplicados apenas aos seguimentos das 

drenagens vão ter consequentemente uma conotação mais local (MCKEOWN et al 1988; 

GUEDES 2008) 
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CAPITULO 6 

6. APRESENTAÇÃO DOS RESULTADOS 
 

6.1. Termocronologia por Traços de Fissão em Apatitas  

 

Foram analisadas 39 amostra de TFA distribuídas por toda a área de estudos incluindo 

as áreas interiores e exteriores ao MAPC. As idades obtidas no embasamento cristalino 

variam entre ~340 a ~100 Ma enquanto as obtidas no interior da intrusão variam entre ~90 

a ~42 Ma. A tabela 1 a seguir mostra as propriedades de campo de todas as amostras. 17 

amostras foram coletadas em campo, processadas e passaram por tratamento químico 

sendo irradiadas no Thetis reactor Gent em Munique, Alemanha.  

Os detalhes dessas amostras estão descritos na tabela 2. Já as amostras restantes foram 

obtidas de diferentes publicações disponíveis (GODOY, 2003; FRANCO, 2003; FRANCO 

et al., 2005; DORANTI, 2006; SILVA, 2010; COGNÉ et al 2011) e seus parâmetro estão 

disponíveis nas tabelas 5 e 6. A figura 37 ilustra o mapa altimétrico da região com a 

distribuição das amostras e das idades de TFA por toda a área. A figura 38 mostra o mapa 

geológico com a distribuição das idades. Para auxiliar no entendimento da evolução do 

relevo foram elaborados os gráficos de idade TFA x altitude (m) a fim de obter estimativas 

de taxas de exumação que irão contribuir na interpretação dos modelos evolutivos da 

região (Figuras 39 e 40). 
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Amostras Altitude Latitude Longitude Localização Litologia 

TF-134  770 7617582 331787 estrada Barrânia / Caconde (Rio bom Jesus) granito 

TF-135  750 7614554 329929 rio Pardo - Caconde (SP) granito epidotizado 

TF-311*  1537 7591572 337268 Cristo/ Poços de Caldas fonólito 

TF-313  1442 7573706 355384 Alto da torre - Caldas - MG sienito - fácie marrom café 

TF- 315* 1031 7573519 352965 Pocinhos do rio Verde - MG fonólito 

TF- 502* 1180 7591158 332404 Poços de Caldas - MG brecha magmática 

TF- 503* 1051 7603203 324155 estrada Poços de Caldas - Divinolândia gnaisse facoidal 

TF- 505* 1036 7579484 357017 estrada Poços de Caldas - Caldas - MG granito migmatítico 

TF- 506* 1470 7573753 355392 Caldas - estação de rádio sientio marrom - café 

TF-507* 1290 7574463 355728 Caldas - estação de rádio sientio marrom - café 

TF-508* 1244 7573530 353094 Sta Ritas de Caldas - Ibitiura de Minas - MG granito 

TF-556  741 7584885 304812 Vargem Grande do Sul  biotita gnaisse 

TF-557  1100 7585731 313899 Vargem Grande do Sul e estrada de Ag. Prata (SP) gnaisse 

TF-558* 1260 7583424 326145 Serra do Mirante -Poços de Caldas (MG) sedimentos 

TF-559  1015 7597384 361240 rodovia Campestre ~25 km de Poços de Caldas (MG) biotita - gnaisse 

TF-667  791 7603612 301669 Casa Branca sentido Caconde (SP) ortognaisse bem milonitizado 

TF-668  777 7618335 312092 S.José do Rio Pardo sentido Tapiratiba (SP) gnaisse 

TF-700  842 7621618 324535 Tapiratiba sentido Caconde (SP) km 5 gnaisse estirado de alto grau 

TF-702  958 7625965 330386 Estrada Caconde sentido Muzambinho (MG) granito 

TF-703  1220 7627077 330049 Estrada Caconde sentido Muzambinho (MG) - Mirante granito milonotizado  

TF-712  972 7615744 370787 Divisa Botelhos - subida da Serra granito foliado 

TF-713* 914 7611998 366163 Leito do rio Verde - sentido Botelhos (MG) granodiorito 

TF-714* 1023 7605455 354398 Botelhos sentido Poços de Caldas (MG) migmatito 

TF-1074  1023 7560235 338343 Rodovia Andradas-Poços de Caldas (MG) Fonolito (Dique Anelar) 

TF-1076  930 7578634 337623 Rodovia Andradas-Poços de Caldas (MG) Nefelina Sienito 

TF-1077 1220 7586112 339680 Rodovia Andradas-Poços de Caldas (MG) Nefelina Sienito 

TF-1079 1180 7599471 328720 Rodovia Poços de Caldas-Divinolândia (MG/SP) Charnokito 

TF-1080 950 7604253 318320 Rodovia Divinolândia - São Sebastião da Grama (SP) Charnokito 

TF-1180* 1341 7565081 331202 Estrada Pico do Gavião - Poços de Caldas - MG Sienito- falha NE-SW 

TF-1182* 1449 7564449 331777 Portaria Pico do Gavião – Poços de Caldas - MG Sienito 

TF-1183* 1465 7564332 332126 Poços de Caldas-MG- Pico do Gavião Fonolito 

TF-1186* 1418 7592696 339183 Poços de Caldas (MG)- Pedra Balão Sienito 

TF-1187* 1337 7591276 338421 Poços de Caldas - subida do Cristo Sienito 

TF-1188* 1322 7591132 338378 Poços de Caldas - subida do Cristo Sienito 

TF-1207* 1134 7573017 327025 estrada fonte Platina - Pico do Gavião fonolito bem silicificado 

TF-1208* 1290 7573103 328202 estrada para Cascata- Poços de Caldas- MG fonolito 

TF-1209* 1252 7577074 327553 estrada para Cascata- Poços de Caldas- MG fonólito 

TF-1211* 1209 7588051 338550 Rod. Poços de Caldas- Andradas-MG  fonolito 

TF-1212* 1354 7583804 332720 Estrada nova de Poços de Caldas-MG fonolito 

Tabela 5. Parâmetros de localização e litologia de todas as amostras (Exceto amostras de Cogné et al 2011)



87 

 

Amostras U(std) n L Lm ρs Ns ρi Ni 

Chi-

sq 

(%) 

Idade 

Central 
Referência 

TF – 134 24.9(6.2) 19 N/D N/D 46.647 1424 28.139 859 98.5 337(27) atual 

TF – 135 27.1(13.3) 9 N/D N/D 37.342 470 29.383 380 21.5 256(25) atual 

TF – 311 N/D 27 N/D N/D N/D 308 N/D 304 N/D 60(6) 
Godoy 

(2003) 

TF – 313 9.6(4.2) 17 N/D N/D 3.143 82 10.197 266 26.1 61(9) atual 

TF – 315 N/D 8 N/D N/D N/D 51 N/D 63 N/D 51(6) 
Godoy 

(2003) 

TF – 502 N/D 79 N/D N/D N/D 246 N/D 261 N/D 51(5) 
Franco et al 

(2005) 

TF – 503 N/D 82 N/D N/D N/D 963 N/D 752 N/D 59(4) 
Franco et al 

(2005) 

TF – 505 N/D 74 N/D N/D N/D 704 N/D 841 N/D 42(4) 
Franco et al 

(2005) 

TF – 506 N/D 88 N/D N/D N/D 419 N/D 377 N/D 55(5) 
Franco et al 

(2005) 

TF – 507 N/D 98 N/D N/D N/D 824 N/D 728 N/D 56(5) 
Franco et al 

(2005) 

TF – 508 N/D 67 N/D N/D N/D 444 N/D 487 N/D 46(4) 
Franco et al 

(2005) 

TF – 556 25.0(13.5) 17 N/D N/D 31.473 1138 26.522 959 0 248(29) atual 

TF – 557 20.3(10.4) 5 N/D N/D 18.928 205 22.067 239 0 159(42) atual 

TF – 558 N/D 19 N/D N/D N/D 89 N/D 39 N/D 105(13) 
Godoy 

(2003) 

TF – 559 17.1(9.9) 20 N/D N/D 14.981 532 16.304 579 0.2 175(20) atual 

TF – 667 26.7(18.7) 17 50 11.22 40.752 1342 23.079 760 0 324(46) atual 

TF – 668 18.6(8.6) 19 50 11.97 28.243 1326 17.828 837 1.5 299(27) atual 

TF – 700 12.4(7.1) 17 50 11.53 21.010 972 13.423 621 0 330(46) atual 

TF – 702 30.7(10.4) 18 N/D N/D 39.914 1562 31.712 1241 1 242(21) atual 

TF – 703 44.6(9.8) 12 N/D N/D 51.829 1082 47.087 983 0 205(25) atual 

TF – 712 N/D 36 N/D N/D N/D 660 N/D 222 N/D 112(12) 
Doranti 

(2006) 

TF – 713 N/D 25 N/D N/D N/D 445 N/D 174 N/D 106(10) 
Doranti 

(2006) 

TF – 714 9.7(7.4) 20 N/D N/D 15.444 626 9.991 405 0.2 323(38) atual 

TF-1074 11.9(4.9) 8 N/D N/D 3.112 38 13.922 170 24.9 48(10) atual 

TF-1076 30.4(10.9) 20 24 10.08 8.144 328 32.253 1299 14.9 51(5) atual 

TF-1077 23.1(10.2) 7 N/D N/D 7.104 76 21.313 228 20.62 60(10) atual 

TF-1079 15.6(8) 18 N/D N/D 8.356 348 16.784 699 0 94(13) atual 

TF-1080 32.8(13.5) 19 22 11.09 25.604 782 31.595 965 28.6 151(13) atual 

TF-1180 48.13 61 N/D N/D 14.946 1245 36.146 3011 71.19 53.7(1.8) 
Pocay 

(2012) 

TF-1182 9.72 15 N/D N/D 3.352 61 7.857 143 72.64 55.4(8.5) 
Pocay 

(2012) 

TF-1183 20.71 16 N/D N/D 6.885 126 15.628 286 37.79 56(7.1) 
Pocay 

(2012) 

TF-1186 34.17 27 N/D N/D 10.641 382 25.738 924 99.15 53.7(3.3) 
Pocay 

(2012) 

TF-1187 23.6 30 N/D N/D 7.542 224 18.552 551 19.14 54.4(4.9) Pocay 
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(2012) 

TF-1188 25.02 16 N/D N/D 9.579 182 14.579 277 6.25 76.8(10.9) 
Pocay 

(2012) 

TF-1207 19.3(6.0) 10 N/D N/D 3.713 282 13.336 1013 42.7 43 (3) Silva (2010) 

TF-1208 15.1(17.7) 21 N/D N/D 4.264 748 10.751 1886 43.5 60 (4) Silva (2010) 

TF-1209 15.3(4.9) 15 N/D N/D 5.184 521 11.661 1172 81.5 71(4) Silva (2010) 

TF-1211 21.3(8.1) 20 N/D N/D 6.778 1217 17.142 3078 90.7 61(3) Silva (2010) 

TF-1212 15.9(10.2) 13 N/D N/D 4.467 418 11.06 1035 66 63(4) Silva (2010) 

BRA824 12.1 N/D N/D 13.06 N/D N/D N/D N/D N/D 330.3(22) 
Cogné 

(2011) 

BRA827 39.9 N/D N/D 11.49 N/D N/D N/D N/D N/D 284.9(10) 
Cogné 

(2011) 

BRA829 15.5 N/D N/D 13.83 N/D N/D N/D N/D N/D 80.1(5) 
Cogné 

(2011) 

BRA831 10.5 N/D N/D 13.54 N/D N/D N/D N/D N/D 81(6) 
Cogné 

(2011) 

BRA834 4.2 N/D N/D 14.67 N/D N/D N/D N/D N/D 71.1 
Cogné 

(2011) 

Tabela 6. Parâmetros físicos das amostras. U(std: quantidade do elemento U na amostra; n: numero de 

grãos utilizados; L: número de traços confinados; Lm: média dos traços confinados; ρs: densidade de 

traços espontâneos; Ns: número de traços espontâneos; ρi: densidade de traços induzidos; Ni: número de 

traços induzidos; Chi-sq (%): probabilidade de valores maiores. 
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Figura 37 - Mapa altimétrico com a distribuição das idades de Traços de Fissão em Apatitas e áreas modeladas no PECUBE 
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Figura 38 - Mapa Geológico com distribuição das idades de TFA 

O gráfico de Idade x Elevação (Figura 39) mostra três grupos principais de idades, 

o primeiro grupo com elevações entre 700 a 1000m de altitude tem idades entre 250 a 

350Ma. Enquanto que um segundo grupo, abrangendo elevações altimétricas entre 900 a 

1200m possui idades entre 200 a 100Ma. Esses dois grupos de amostras correspondem à 

região cristalina da área de estudos enquanto o terceiro grupo de amostras pertencem à 

região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas com idades entre 90 a 42Ma e elevações 

entre 900 a 1600m. 
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Figura 39 - Gráfico de Idade x Elevação (Traços de Fissão em Apatitas) da área total. 

Pera efetuar o cálculo de taxas de exumação (soerguimento + erosão) através da 

RIA (Relação IdadexElevação) é necessário se fazer uma distinção entre as taxas locais e 

regionais pois pode haver muita diferenciação devido aos diferentes processos que podem 

ter afetado uma mesma região. 

Por exemplo ao analisar o gráfico da figura 39 podemos verificar várias tendências, 

sendo quase impossível calcular uma taxa regional utilizando esse gráfico. Se 

considerarmos uma análise regional, calculando a taxa a partir da amostra mais antiga (TF-

134) cuja idade é 337(27)Ma com altitude de 770 com a amostra mais recente e mais 

elevada topograficamente (TF-311), ou seja 60(6)Ma e 1537m de altitude a taxa de 

exumação seria de 0.002m/Ma. Nota-se pelo gráfico que há várias tendencias, sendo 

predominante três delas que estão ligadas não somente as diferencas topográficas e 

litológicas como também o próprio grau geotérmico. 

As taxas de Erosão e total denudado foram calculadas conforme descrito no 

capítulo 5. Para o cálculo da taxa de denudação foram utilizadas histórias térmicas obtidas 

na literatura (FRANCO et al. 2005; DORANTI, 2006; SILVA, 2010; COGNÉ, et al 2010). 

Foram ainda utilizados valores de grau geotérmico dos trabalhos de Araújo (1980); Hamza 

et al (2005); Alexandrino (2008). Devido a essas diferenças, os dados foram agrupados em 

três áreas distintas que foram denominados da seguinte maneira: 1) Campestre; 
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2)Divinolândia; 3) Botelhos; 4) São José do Rio Pardo; 5) Pedra Branca; 6) Poços de 

Caldas. 

1) Região de Campestre 

 

Figura 40- Gráfico idade x elevação para região de Campestre-MG. Observa-se duas tendências positivas 

Amostras Altitude Idade 

TF-712 972 112(12) 

TF-713 914 106(10) 

TF-714 1023 323(38) 

TF-559 1015 175(20) 

BRA-827 975 330(22) 

TAXA DE 

EROSÃO 0,50m/Ma   
Tabela 7 - Taxas de erosão para região de Campestre-MG 

É possivel analisar que na região de Campestre (figura 40) as taxas de erosão atual 

é de 0,50m/Ma, considerando amostras entre 900 e 1000m de altitude e idades variadas 

entre 330 e 106Ma. Observa-se assim duas tendências na região a primeira associada ao 

período Carbonífero, e a segunda mais recente, associada ao Juro-Cretáceo. 

2) Região de Divinolândia 



93 

 

 

Figura 41 - Gráfico idade x elevação para região de Divinolândia-MG. Observa-se duas tendências uma 

positiva e outra negativa. 

 

Amostras Altitude Idade 

TF-1079 1180 94(13) 

TF-1080 950 151(13) 

TF-503 1051 59(4) 

TAXA DE 

EROSÃO 0,4m/Ma   
Tabela 8 - Taxas de erosão para região de Divinolandia-MG 

A região de Divinolândia (figura 41) é bastante particular. Trata-se de uma 

elevação adjacente a NW do Maciço Alcalino de Poços de Caldas e apresenta taxas de 

erosão por volta dos 0,4m/Ma, considerando um conjunto de 3 amostras. A amostra mais 

nova, do Paleoceno, está associada com eventos pós-intrusivos, sendo que a amostra 

intermediária do Cretáceo superior estaria correlacionada a própria intrusão, enquanto que 

a mais antiga, do Jurássico Superior, pode estar associada à abertura oceânica. São poucas 

amostras para ser fazer uma correlação entre as tendencias. 
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3) Região de Botelhos 

 

Figura 42 - Gráfico idade x elevação para região de Botelhos-MG. Observa-se uma tendência positiva. 

Amostras Altitude Idade 

TF-135 750 256(25) 

TF-134 770 337(27) 

TF-668 777 299(27) 

TF-667 791 324(46) 

TF-700 842 330(46) 

BRA-824 792 330(22) 

TF-702 958 242(21) 

TF-703 1220 205(25) 

TAXA DE 

EROSÃO 1,25m/Ma   
Tabela 9 - Taxas de erosão para região de Botelhos-MG 

Essa região (figura 42) apresenta uma taxa de erosão relativamente baixa. Está 

localizada no embasamento cristalino a N  e NE do Maciço Alcalino de Poços de Caldas. 

Observa-se claramente uma tendência positiva em que as amostras mais antigas estão 

localizadas no topo, que nesse caso não ultrapassa os 850m de altitude. Nessa região a 

evolução do relevo é comandada principalmente por processos erosivos, que tem como 

principal nível de base o Rio Pardo. Essa região praticamente não foi afetada pelos eventos 
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mais recentes pós abertura, como a intrusão do Maciço e a tectônica que gerou os rifts 

cenozóicos. 

 

4) Região de São José do Rio Pardo 

 

Figura 43 - Gráfico idade x elevação para região de São José do Rio Pardo-SP. Observa-se uma única 

tendência negativa. 

Amostras Altitude Idade 

TF-556 741 248(29) 

TF-557 1100 159(42) 

TF-558 1260 105(13) 

TAXA DE 

EROSÃO 3,62m/Ma   
Tabela 10 - Taxas de erosão para região de São José do Rio Pardo-SP 

A região de São José do Rio Pardo (figura 43) está localizada a Oeste do Maciço 

Alcalino, e apresenta uma taxa erosiva bastante acentuada, dentro do contexto das três 

amostras analizadas. Neste caso a amostra mais antiga do período Triássico encontra-se a 

pouco mais de 700m de altitude enquanto que a mais nova, do período Cretáceo Inferior 

encontra-se a mais de 1200m. Essa grande diferença de idade e altitude justifica a elevada 

taxa de erosão. 
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5) Região de Pedra Branca 

 

Figura 44 - Gráfico idade x elevação para região do Maciço da Pedra Branca (município de Caldas-MG). 

Observa-se duas tendências uma positiva e outra negativa. 

Amostras Altitude Idade 

TF-505 1036 42(4) 

BRA-834 1082 71(5) 

TF-508 1244 46(4) 

TF-507 1290 56(5) 

TF-506 1470 55(5) 

TAXA DE 

EROSÃO  14,96m/Ma   
Tabela 11 - Taxas de erosão para região do Maciço da Pedra Branca, município de Caldas-MG 

A região do Maciço da Pedra Branca (figura 44) está localizada à SE do Maciço e 

apresenta uma das maiores taxas erosivas. O gráfico mostra duas tendencias uma positiva e 

outra negativa. A amostra obtida da literatura (COGNÉ et al 2011) é um pouco mais antiga 

que as demais criando essa dupla tendência. A tendência entre as amostas BRA-834, TF-

507 e TF-506 é negativa sugerindo um evento de soerguimento entre 70 e 55Ma. Já a 

tendência formada pelas amostras TF-505, TF-508 e TF-506 é positiva sugerindo uma 

atuação maior de processos erosivos na região após os 50Ma. 
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6) Região de Poços de Caldas 

 

Figura 45 - Gráfico idade x elevação para região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas. Observa-se 

várias tendências, e uma configuração bastante caótica por conta das diferentes idades e altitudes 

topográficas no interior do Maciço. 

Amostras Altitude Idade 

TF-1076 930 51(5) 

BRA-829 975 80(5) 

TF-1074 1023 48(10) 

TF-315 1031 51(6) 

TF-1207 1134 101(5) 

TF-502 1180 51(5) 

TF-1211 1209 71(4) 

TF-1077 1220 60(10) 

TF-1209 1252 60(4) 

TF-1208 1290 43(3) 

BRA831 1311 81(6) 

TF-1188 1322 77(11) 

TF-1187 1337 54(5) 

TF-1180 1341 54(2) 

TF-1212 1354 61(3) 

TF-1186 1418 54(3) 

TF-313 1442 61(9) 

TF-1182 1449 55(9) 

TF-1183 1465 56(7) 

TF-311 1537 60(6) 

TAXA DE EROSÃO 10,46m/Ma 
 Tabela 12 - Taxas de erosão para região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas 
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Observando o gráfico (figura 45) elaborado para região do Maciço Alcalino de 

Poços de Caldas, observa-se diversas tendências, refletindo a complexidade dos eventos 

que sucederam à intrusão. Uma primeira tendência identificada varia entre 100 e 60Ma, 

sendo ela negativa, pois a idade mais antiga encontra-se na base e a mais nova no topo, 

sugerindo um evento de soerguimento associado a própria intrusão alcalina e seu posterior 

resfriamento. 

A segunda tendência considerada é pós 60Ma, a tendência chega a ser vertical, 

sugerindo que nessa região houve um forte pulso tectônico por volta dos 60Ma. Uma nova 

tendência, muito semelhante é verificada também em 50Ma, podendo ser aventada duas 

hipóteses: dois eventos de soerguimento rápido distintos pós intrusão, ou um único evento 

entre esses períodos que foi registrado em amostras de diferentes topografias. 

6.2. Cálculo do total denudado 
 

Como visto para o cálculo do total denudado é necessário que haja histórias 

térmicas da região, como também valores de grau geotérmicos. Os resultados são 

apresentados na tabela 13 a seguir: 

 

Embasamento Cristalino     

Amostra T T0 G D 

TF-668 40 25 20 0.75 

TF-668 30 25 20 0.25 

TF-700 40 25 20 0.75 

Bra-824 80 25 20 2.75 

Bra-827 50 25 20 1.25 

Maciço Alcalino 
   

  

TF-1076 40 25 38 0.39 

Bra-831 30 25 38 0.13 

Bra-834 30 25 38 0.14 

Bra-829 30 25 38 0.15 
Tabela 13 - Resultado do cálculo do total denudado para região do embasamento cristalino e da região do 

Maciço Alcalino de Poços de Caldas 

6.3. Modelagem Térmica 
 

As histórias térmicas foram obtidas usando o programa HeFTy (Ketcham 2007) nas 

amostras que foram encontradas pelo menos 50 traços confinados. Apenas uma história 

térmica foi obtida para a região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas (TF-1076) e três 

histórias para a região cristalina a norte de Poços de Caldas (TF-667, TF-668 e TF-700). 

No entanto na interpretação foram utilizadas mais três histórias térmicas do Maciço 
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(Bra829, Bra831, Bra834 e duas da região cristalina (Bra824 e Bra827) obtidas na 

literatura (COGNÉ et al 2011). Foram também analisadas histórias térmicas elaboradas 

com dados de (U-Th-Sm)He em zircão, obtidas por Silva (2010) para região do MAPC. 

 Entre as amostras do embasamento cristalino quatro (TF-667, TF-668, TF-700 e 

Bra827) delas registram um resfriamento rápido iniciado por volta de ~400Ma (entre 

~200°C a ~40°C) e um posteriormente longo período de estabilidade  termal na faixa dos 

~40°C até aproximadamente 150Ma quando se inicia um pequeno aquecimento em ~20°C 

se acentuando por volta de 80Ma, quando ocorre a intrusão alcalina nas proximidades, esse 

aquecimento é interrompido por um resfriamento rápido por volta de 65Ma. Já a amostra 

Bra824 (COGNÉ et al 2011), mostra um resfriamento rápido a partir de 300Ma entre ~180 

a 80°C, e posteriormente um soerguimento relativamente lento até por volta de ~30Ma 

quando ocorre um rápido soerguimento para a superfície. As figuras 46, 47, 48, 49 

representam as histórias térmicas da região cristalina. 

 

Figura 46 - Modelagem inversa e respectivo histograma de comprimentos da amostra TF-667 
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Figura 47 - Modelagem inversa e respectivo histograma de comprimentos da amostra TF-668 

 
 

Figura 48 - Modelagem inversa e respectivo histograma de comprimentos da amostra TF-700 
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Figura 49 - Modelagem inversa e respectivo histograma de comprimentos das amostras Bra824 e 

Bra827(COGNÉ et al 2011) 

Com relação às amostras da região do Maciço Alcalino, as amostras registram 

resfriamento rápido por volta de ~80Ma até ~70Ma, quando inicia uma estabilidade por 

volta dos 40°C permanecendo até os dias atuais. As figuras 50 e 51 ilustram essas histórias 

térmicas. 
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Figura 50 - Modelagem inversa e respectivo histograma de comprimentos da amostra TF-1076 
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Figura 51 - Modelagem inversa e respectivo histograma de comprimentos das amostras Br831, Bra834 e 

Bra829(COGNÉ et al 2011). 

 Duas modelagens inversas obtidas por análise de (U-Th)He em zircão (SILVA, 

2010) foram utilizadas para ajudar na interpretação final. A figura 52 mostra a história 
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térmica da amostra TF-502 da região norte do MAPC. Já a figura 53 mostra a história 

térmica da amostra TF-2007 localizada na borda oeste do MAPC. 

 As amostras apresentam uma configuração diferenciada das demais, sendo que 

ambas apresentam uma história de resfriamento rápido por volta dos 85Ma e um período 

de estabilidade na zona dos 120°C até 45Ma, quando ocorre um novo resfriamento rápido 

atingindo a estabilidade por volta dos 35ºC em 40Ma. 

 
Figura 52 - Modelagem inversa para a amostra TF-502(SILVA, 2010) 
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Figura 53 - Modelagem inversa para a amostra TF-1207 (SILVA, 2010) 

6.4. Modelagem Termocinemática 3D  
 

A modelagem termonicemática 3D realizada no programa PECUBE, levou em 

consideração diversos fatores, como descritos por Braun, (2003). Devido à complexidade 

do programa, a modelagem foi feita para apenas uma parte da área de estudos, com o 

intuito de testar os dados para posteriormente expandir essa modelagem para uma área 

maior correspondendo à área total do estudo. Foram considerados inicialmente parâmetros, 

obtidos a partir de dados da bibliografia (Araujo, 1980; Slavec et al.2004; Hanza et al. 

2005). O programa de visualização dos dados obtidos pelo PECUBE, não tem uma 

resolução muito boa sendo assim, os dados de idade e topografia foram re-interpolados no 

programa Surfer 10 (GoldenSoftware). 

Devido à complexidade da área de estudos, especialmente pelo fato da região do 

Maciço Alcalino de Poços de Caldas apresentar diferentes graus e fluxos geotérmicos, 

foram modeladas três áreas. Assim a região foi subdividida em três áreas: Poços de Caldas 



106 

 

(PC); Morro do Ferro (MF) e Zona Cristalina do Norte (ZCN). A figura 42 mostra a 

localização das respectivas áreas.  

6.4.1. Resultados da Modelagem para Zona Cristalina do Norte 
 

Foram considerados os seguintes parâmetros para obtenção dos resultados para a 

Zona Cristalina do Norte: 

Parâmetros termais: 

Modelo de espessura crustal: 30km 

Numero de pontos na direção vertical: 30 

Difusividade Termal: 25km/Ma (Braun et al 2005) 

Temperatura na base do modelo: 300°C 

Taxa de lapso atmosférico: 0 

Produção de calor crustal: 3,5 C°/Km (Braun et al 2005) 

Tempo de resposta erosional: 1000 

Número de etapas do cenário tectono-mórfico: 3 

Início: 300Ma 

1º Evento: 150Ma 

2º Evento: 80Ma 

Observando o modelo gerado pelo PECUBE, para a ZCN (Figura 54), é possível 

notar que as taxas de exumação atuais são maiores para as regiões mais elevadas como o 

alto de Divinolândia a sul e o Maciço de Guaxupé a norte. Enquanto nas áreas de 

sedimentação como o fundo do vale do alto Rio Pardo, essas taxas de exumação são 

menores. 

 
Figura 54 - Taxas de Exumação atuais calculada pelo PECUBE para a região denominada Zona 

Cristalina do Norte. 
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 Na ZCN o programa PECUBE, simula idades de (U-Th)He em apatitas que 

teoricamente deveriam ser obtidas atualmente em campo. Observando a figura 55 é 

possível analisar essas idades, e constatar que elas variam entre 270 a 50Ma, sendo que a 

idade decresce conforme a altitude, ou seja, as idades mais novas estão no topo, e as mais 

antigas na base, nos fundos de vale. 

 

Figura 55 - Idade de (U-Th)He simuladas pelo programa PECUBE para a ZCN. 

 
Figura 56 - Idade de (U-Th)He em Zircão simuladas para ZCN 

As idades de (U-Th)He em Zircão simuladas para a ZCN (Figura 56) não variam 

dos 295,5 Ma, no entanto a figura apresenta uma variação de cores sugerindo idade de 

alguns anos mais nova nos topos. O programa não se mostra muito eficiente para modelar 

idades desse termocronômetro. 
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Figura 57 - Idade de Traços de Fissão em Apatitas simuladas para ZCN 

 As idades de TFA simuladas para a ZCN, como mostra a figura 57, variam entre 

300 e 262 Ma, novamente decrescendo conforme aumenta a topografia. As idades 

simuladas estão bem próximas às idades obtidas pelo método, com exceção da região de 

Divinolândia, cuja topografia chega a 1400m de altitude estando muito próxima ao Maciço 

Alcalino. Nessa região as idades de TFA obtidas são de ~90Ma, sugerindo que devido sua 

proximidade com a intrusão, seu grau geotérmico ainda é elevado, assim como sua 

topografia. Isso mostra a relação entre idade, elevação e grau geotérmico. Assim quanto 

mais quente o grau geotérmico, mais elevada à topografia, mais nova a idade. 

 
Figura 58 - Idades de Traços de Fissão em Zircão simuladas para a ZCN 

 As idades de TFZ não diferem muito dos outros termocronômetros mais quentes, 

não variam muito, abrangendo valores entre 298,6 a 297,3Ma, mostrando novamente 

idades mais novas nos topos. A figura 58 ilustra o resultado de taxas de exumação da 

modelagem direta para a zona cristalina do norte em 300, 150, 80Ma e atual. As maiores 

traxas de exumação são de 80Ma nas regiões mais elevadas. 
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Figura 59 - Resultado da Modelagem Direta. Taxas de exumação pra Zona Cristalina Norte em 300, 150, 80Ma e presente. 
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6.4.2. Resultados da modelagem para o Maciço Alcalino de Poços de 

Caldas 

Foram considerados os seguintes parâmetros para obtenção dos resultados para a 

Zona Cristalina do Norte: 

Modelo de espessura crustal: 20km 

Numero de pontos na direção vertical: 30 

Difusividade Termal: 25km/Myr (Braun et al 2005) 

Temperatura na base do modelo: 760°C 

Taxa de lapso atmosférico: 0 

Produção de calor crustal: 4,25 C°/Km (Braun et al 2005) 

Tempo de resposta erosional: 1000 

Número de etapas do cenário tectonomófico: 3 

Início: 150Ma 

1º Evento: 80Ma 

2º Evento: 60Ma 

 

Figura 60 - Taxas de Exumação modeladas para região do Maciço Alcalino de  Poços de Caldas(MAPC) 

 A modelagem termocinemática da região do MAPC mostra que atualmente as taxas 

de exumação variam entre ~1km/Ma nas áreas mais elevadas (Figura 60), como no Maciço 

da Pedra Branca a sudeste. Por outro lado essas taxas chegam à zero nas regiões de 

topografia menos elevada, do embasamento cristalino a sudoeste, em direção à borda da 

Bacia do Paraná e a nordeste próximo ao vale do Alto Rio Pardo. 
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Figura 61 - Modelagem das idades de (U-Th)/He em apatitas da região do MAPC. 

 A modelagem termocinemática do MAPC (Figura 61) simulou idades de (U-Th)He 

em apatitas entre 130 a 25Ma, variando de acordo com a topografia, sendo as idades mais 

novas nos topos e as mais antigas na base. Essas idades não batem com idades obtidas na 

região por Cogné et al (2011), em que a idade mais nova que os autores obtiveram para a 

região alcalina foi de ~57Ma e as mais velhas variando entre 83 e 75Ma. Essa diferença 

entre a idade obtida e simulada será explicada posteriormente. 

 

 

Figura 62 - Idades TFA modeladas para região do MAPC 
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 As idades de TFA modeladas para o MAPC (Figura 62) variam entre 135 e 50Ma. 

As mais antigas variam entre 135 e 100Ma nas regiões do emabasamento cristalino a 

sudoeste e a nordeste e as mais recentes na região central da intrusão, na região do 

chamado Morro do Ferro, e ainda nas regiões elevadas do Maciço da Pedra Branca a 

sudeste, variando entre 60 a 50M. 

A figura 63 mostra as idades de (U-Th)He em zircão para a região do MAPC, que 

variam entre 128 a 74Ma, sendo que as idades mais novas estão concentradas na região 

central do MAPC e as mais antigas nas bordas e nas regiões de topografia menos elevada. 

Comparando esses resultados com análises feitas por Silva (2010), podemos perceber uma 

sutil diferença nas idades, pois a autora obtém idades entre 228 a 75Ma para essa região. 

 Já a figura 64, ilustra as idades de Traços de Fissão em Zircão modeladas para a 

região do MAPC. O programa simula uma história que varia entre 120Ma a 114Ma. Essas 

idades não seriam compatíveis com as idades reais, pois o Maciço tem apenas ~80Ma. 

 As idades Ar/Ar (figura 65) simuladas pelo PECUBE são as que mais apresentam 

problemas em relação as idades reais. A variação é muito pequena, variando de 118.03 a 

118.19Ma. 

 

 

Figura 63 - Idades de (U-Th)He em Zircão modeladas para região do MAPC 
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Figura 64 - Idades de Traços de Fissão em Zircão modeladas para região do MAPC 

 

Figura 65 - Idades Ar/Ar modeladas para a região do MAPC 

A partir da análise dos resultados identificaram-se vários problemas com a 

modelagem, quando as idades simuladas eram de termocronômetros mais elevados como 

TFA, TFZ e Ar/Ar. As idades modeladas divergem muito das idades reais.  

A modelagem direta para o maciço de Poços de Caldas teve como resultado taxas 

de exumação em 120, 80, 50Ma e presente. Sendo que as taxas mais elevadas são em 

80Ma nas regiões mais elevadas. Prevalecendo taxas erosivas mais altas nos dias atuais. 



114 

 

Na tentativa de minimizar o problema, resolveu-se modelar uma região chave, 

dentro do MAPC, em que o grau geotérmico fosse relativamente conhecido, no caso a 

região escolhida foi o Morro do Ferro, na região centro-leste da intrusão. 

Os valores negativos indicam maior predomínio de soerguimento, sendo que as 

maiores taxas são em 80Ma quando ocorre a intrusão alcalina. No período posterior após 

50Ma as taxas passam a ser positivas ou seja passa a predominar as taxas erosivas sobre as 

de soerguimento. 
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Figura 66 - Resultado da Modelagem Direta. Taxas de exumação pra Região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas  em 120, 80, 50Ma e presente 
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6.4.3. Resultados da modelagem para a região do Morro do Ferro 

Foram considerados os seguintes parâmetros para obtenção dos resultados para a 

Zona Cristalina do Norte: 

Parâmetros termais: 

Modelo de espessura crustal: 10km 

Numero de pontos na direção vertical: 30 

Difusividade Termal: 25km/Myr (Braun et al 2005) 

Temperatura na base do modelo: 380°C 

Taxa de lapso atmosférico: 0 

Produção de calor crustal: 8 C°/Km (Braun et al 2005) 

Tempo de resposta erosional: 1000 

Número de etapas do cenário tectonomófico: 3 

Início: 80Ma 

1º Evento: 60Ma 

2º Evento: 40Ma 

A modelagem termocinemática da região do Morro do Ferro mostra que atualmente 

as taxas de exumação (figura 67) variam entre ~0.4km/Ma nas áreas mais elevadas onde 

ainda se preserva a borda circular da estrutura, a oeste. As taxas chegam a 0.02km/Ma nas 

regiões de topografia menos elevada, a leste, onde os processos erosivos parecem ter sido 

mais atuantes. 

 
Figura 67 - Taxas de exumação simuladas para região do Morro do Ferro 
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A modelagem termocinemática do Morro do Ferro (Figura 68) simulou idades de 

(U-Th)He em apatitas entre 74 a 20Ma, variando de acordo com a topografia, sendo as 

idades mais novas nos topos e as mais antigas na base. Não há idades deste 

termocronometro para essa região especifica, mas considerando que faz parte do MAPC, 

muito provavelmente as idades não seriam muito diferenciadas das obtidas por Cogné et al 

(2011). 

 A figura 69 mostra as idades de (U-Th)He em zircão, que variam entre 78 a 73Ma, 

sem diferenciar muito entre a borda circular oeste e a borda erodida a leste, mantendo o 

padrão das outras idades simuladas. 

 A modelagem representada nas figuras 70, 71 e 72 apresenta o mesmo padrão, ou 

seja, idades antigas na base e recentes nos topos, não ultrapassando os 80Ma de anos. 

Nesse sentido as idades de TFA se apresentam próximas às obtidas na realidade, não sendo 

mais novas que 44Ma. 

 

 
Figura 68 - Idade de (U-Th)He modelada para a Região do Morro do Ferro 
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Figura 69 - Idades de (U-Th)Z modeladas para região do Morro do Ferro 

 
Figura 70 - Idade de TFA modelada para região do Morro do Ferro 
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Figura 71 - Idades de Traços de Fissão em Zircão modeladas para região do Morro do Ferro 

 

 
Figura 72 - Idades de Ar/Ar modeladas para a região do Morro do Ferro 
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6.5. Análise Morfométrica da Rede de Drenagem 
 

Com o intuito de detectar quais as bacias da região foram condicionadas pela 

tectônica após a intrusão alcalina, os índices morfométricos foram calculados para os 

principais afluentes da Bacia do Alto Rio Pardo e Alto Rio Grande que cortam essa área. 

Os resultados obtidos a partir do cálculo dos índices RDEs foram interpolados e 

sobrepostos à topografia, onde foram traçados também os principais lineamentos que 

cortam a região.  

Observando a figura 73 observa-se que os maiores valores de RDE, acima de 1km, 

foram obtidos para as maiores drenagens, ou seja, o Alto Rio Pardo, o rio do Machado e rio 

do Peixe. Valores médios, entre 0.99 a 0.50km, foram obtidos para os rios Verde, Taquari, 

Capivari e São Tomé, sendo que os menores valores, abaixo de 0.49 foram obtidos para os 

rios Bom Jesus, ribeirão das Antas, Marambaia e Machadinho do Campo. 

Considerando uma litologia homogênea, o índice RDE é mais elevado quando há 

diferencia acentuada na declividade entre a montante e a jusante do rio, ou seja, os rios que 

são cortados perpendicularmente por lineamentos são escalonados possuindo mudanças 

bruscas de altitude. Como pode ser visto na figura 73 os rios com maiores valores RDE são 

cortados por vários lineamentos enquanto os rios com menores valores são aqueles que se 

encaixam nesses lineamentos seguindo a mesma direção. Quando isso ocorre o rio seque 

um perfil semelhante ao do lineamento não havendo mudanças bruscas na sua altitude o 

que não altera o sua Relação entre a Declividade e a Extensão do canal. 
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Figura 73 - Mapa com isovalores de RDE e lineamentos sobrepostos a topografia e as bacias estudadas. 



122 

 

Assim observando os Perfis Longitudinais das principais drenagens é possível 

verificar claramente essa relação. Os rios do Peixe e Pardo possuem um elevado índice 

morfométrico, pois são cortados por vários lineamentos, como mostra a figura 73. Ao 

observar seus perfis nas figuras 74 e 75, e comparando com a linha de melhor ajuste 

constata-se que esses rios possuem diversos desníveis abruptos provavelmente causados 

pelas falhas, que vai influenciar no seu desnível altimétrico aumentando seu valor de RDE. 
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Figura 74 - Perfil Longitudinal do Rio do Peixe. Na cor azul temos o perfil da drenagem e em vermelho a 

linha de melhor ajuste (Linha de tendência em escala logarítmica) 
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Figura 75 - Perfil Longitudinal do Alto Rio Pardo. Na cor azul temos o perfil da drenagem e em vermelho 

a linha de melhor ajuste (Linha de tendência em escala logarítmica) 

Essa relação também é observada no Rio Machado (figura 76), pois do alto curso 

ao médio curso a variação altimétrica não passa dos 150m variando entre 1300 a 1150m e 

do médio curso ao baixo curso os valores caem de ~1150m para 800m permanecendo 
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nessa altitude até sua foz. Essa declividade acentuada bem no médio curso é devido ao 

encaixe da drenagem numa grande falha de direção NE-SW, o que também vai influenciar 

no seu valor de RDE. A figura 77 ilustra parte do desnível formado pelo curso do Rio do 

Machado. 
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Figura 76 - Perfil Longitudinal do Rio Machado Na cor azul temos o perfil da drenagem e em vermelho a 

linha de melhor ajuste (Linha de tendência em escala logarítmica). 

 
Figura 77 – Primeiro nível da Cachoeira do Rio do Machado 

Já com relação ao Rio Capivari (Figura 78), na região central da área de estudos 

podemos observar que seu perfil está bem próximo da linha de melhor ajuste, com exceção 
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do seu baixo curso que apresenta um pequeno escalonamento causado provavelmente pelo 

cruzamento de uma estrutura tectônica próximo a sua foz (figura 79). 
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Figura 78 - Perfil Longitudinal do Rio Capivari. Na cor azul temos o perfil da drenagem e em vermelho a 

linha de melhor ajuste (Linha de tendência em escala logarítmica) 

Os resultados obtidos para a rede de drenagem instalada na região do Maciço 

Alcalino de Poços de Caldas podem ser observados na figura 80. Os índices são 

relativamente baixos em comparação ao restante da região, no entanto se analisarmos essa 

drenagem mais de perto, juntamente com os lineamentos existentes nessa área é possível 

observar que há um evidente condicionamento dessa drenagem por esses falhamentos, 

predominando a direção NW-SE.  

O rio Taquari (Figura 81) é a drenagem com o maior índice nessa região, isso se 

deve ao fato de que seu curso segue uma trajetória bastante irregular, pois seus primeiros 

4km de curso segue uma direção S-N, e começa a contornar uma das estruturas circulares 

existentes no interior do maciço, quando a partir de seu médio curso passa a ter direção 

NW-SE coincidindo com um lineamento que corta essa região. 

O perfil do Ribeirão das Antas, localizado no interior do Maciço Alcalino de Poços 

de Caldas, se apresenta próximo da linha de melhor ajuste na sua nascente, no entanto ao 

longo do curso se distancia um pouco, indicando pouca mudança na declividade, até 

chegar à sua foz, onde há uma grande ruptura de desnível (Figura 82).  

 

 



125 

 

 

Figura 79 -  Índices RDEs na região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas. 
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Figura 80 - Perfil Longitudinal do Rio Taquari. Na cor azul temos o perfil da drenagem e em vermelho a 

linha de melhor ajuste (Linha de tendência em escala logarítmica) 
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Figura 81 - Perfil Longitudinal do Ribeirão das Antas. Na cor azul temos o perfil da drenagem e em 

vermelho a linha de melhor ajuste (Linha de tendência em escala logarítmica) 

É possível observar no mapa que os escalonamentos apresentados nos perfis dessas 

drenagens coincidem com o trecho do rio que é cortado por algum tipo de estrutura.  

Observa-se também na figura 82 um dos knickpoints do Ribeirão das Antas, cachoeira 

conhecida como “Véu da Noiva” na cidade de Poços de Caldas. Verifica-se que esses 

escalonamentos são mais intensos naqueles trechos em que estruturas de direções NW-SE 

e NE-SW. 
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Figura 82 - Cachoeira Véu das Noivas no município de Poços de Caldas. Trata-se de um dos Knickpoints 

do Ribeirão das Antas. 

 A rede de drenagem da região se distribui de diversas maneiras, sendo os principais 

tipos encontrados, os dentríticos, o paralelo, treliça e retangular. Em algumas áreas 

especialmente próximas ao Maciço alcalino encontra-se ainda drenagens com padrão 

anelar. 

 Essa variação no padrão da drenagem é devido principalmente ao controle 

estrutural, pois são encontrados numa mesma litologia, seja no embasamento cristalino ou 

no alcalino, diferentes tipos de drenagens. Muitas dessas drenagens estão controladas pelas 

estruturas, como pode ser visto na análise morfométrica. 

Os rios que apresentam maiores índices são também os maiores e os mais antigos, 

sendo o Alto Rio Pardo, que corta o centro da área estudada, o rio do Peixe a norte e o rio 

do Machado a leste. Essas drenagens são as mais afetadas pelas estruturas, que os cortam 

em todas as direções gerando vários desníveis altimétricos, o que aumenta seu índice 

morfométrico. 
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CAPÍTULO 7  

7. Interpretações e Discussões 
 

A partir dos dados obtidos é possível estimar a evolução da região do Maciço de 

Poços de Caldas e adjacências a partir do período posterior ao do processo de aglutinação 

do continente Gondwana onde ocorrera um resfriamento associado gerando um longo 

processo de estabilização da área, que se finaliza no período Triássico quando ocorrem 

processos de reativação especialmente ao longo da falha de Ouro Fino-Jacutinga 

(HACKSPACHER et al. 2004; RIBEIRO et al., 2005; HACKSPACHER et al., 2007).  

É nessa época em que se forma a superfície de erosão Gondwana (King, 1956), ou 

seja, o período de resfriamento e estabilidade faz com que haja o aplainamento de grande 

parte do continente, sendo o ciclo interrompido com o inicio das reativações. Idades TFA 

desse período foram registradas nas áreas correspondentes à Zona Cristalina do Norte 

(355±37, 350±46, 347±34, 339±35, 279±29, 253±29) e em amostras da Superfície Alto 

Rio Grande (375±44, 248±25, 235±33, 227±26).  

Após esse período, ocorre entre o Jurássico e o Cretáceo Inferior um intenso 

processo tectônico e magmático básico e intermediário com fenômenos de ruptura 

continental em toda região sudeste. A esse evento associa-se a formação da Serra da 

Mantiqueira, que é interpretada como representante do soerguimento marginal de flancos 

de rift iniciado durante a abertura do oceano atlântico (HACKSPACHER, et al 2007). O 

vulcanismo Serra Geral é outro evento marcante que representa um processo de reativação 

térmica e o processo de subsidência da Bacia do Paraná em decorrência do peso do 

material ígneo e da constante compactação das camadas sedimentares (MILANI, 1997).  

 Nesse período inicia-se o ciclo erosivo Sul-Americano, que foi caracterizado pelo 

rebaixamento das vertentes seguido de erosão lateral, resultando no retrabalhamento da 

superfície anterior, sendo esse evento registrado em varias regiões do sul sudeste do Brasil, 

como na Serra da Mantiqueira (HACKSPACHER et al. 2004), Serra do Mar (RIBEIRO, 

2007), na borda sul do Cráton do São Francisco (HACKSPACHER et al 2007) e na região 

do Arco de Ponta Grossa (FRANCO-MAGALHÃES, 2010).  Os sedimentos correlatos a 

esse ciclo erosivo estão na grande maioria depositados na sequencia basal da bacia de 

Santos (COBBOLD et al. 2001). 

 Macgreagor (2012) explica que a distribuição climática uniforme do período 

Cretáceo Superior é um dos fatores que explicam a grande variação nas taxas de 

sedimentação encontradas tanto no sudeste brasileiro como no oeste africano, em relação 
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ao período Neógeno, cujas taxas eram mais constantes. O autor explica que a relação entre 

soerguimento/topografia e altas taxas de sedimentação também parecem ser muito mais 

evidentes do que no Cretáceo do que no Neógeno. 

 As idades de TFA que estão registrando esses eventos estão na maioria delas na 

Superfície Alto Rio Grande (166±17; 153±15; 150±15; 149±15; 144±15), correspondendo 

assim com a superfícies Sul Americana, ou Japi. 

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

e 60Ma (HACKSPACHER et al, 2007). Segundo os autores, a elevação das isotermas 

foram registradas pelo método de TFA e estariam indicando um intenso soerguimento da 

Plataforma Sul Americana, estando associadas principalmente a atuação de alçamento de 

plumas mantélicas e afinamento crustal que causaram anomalias térmicas devido a entrada 

de magma em sub-superfície, relacionadas ao magmatismo alcalino.  

Esse evento também é verificado de forma muito similar em regiões do continente 

africano (MOORE et al., 2008). As amostras que registraram idades desse período foram 

as localizadas na região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas, cuja intrusão data dos 

80Ma (107±13; 93±12; 76±10; 74±17; 74±8; 71±8; 69±4; 68±21; 66±11; 65±6; 64±9; 

63±4; 61±3; 60±3; 57±6; 52±7; 42±3). 

É possível observar que as amostras nessa região vão desde o Cretáceo Superior até 

o Eoceno e que amostras dessa idade não aparecem nas outras regiões, indicando que nos 

topos não se preservam as superfícies mais antigas, no caso Gondwana e Sul Americana. 

 Dados de Paleotemperatura obtidos por Hackspacher et. al (2007) corroboram essa 

afirmação, pois mostra que nesse período a região de Poços de Caldas as temperaturas 

eram acima dos 100ºC, estando bastante acima dos valores regionais até os 65Ma. Os 

autores interpretam esse máximo como consequência do soerguimento térmico associado 

ao calor da intrusão alcalina.  

Esse aquecimento teria tido influência na formação e destruição da Superfície Sul-

Americana no topo do maciço. Outra evidencia dessa “destruição” da superfície Sul-

Americana nessa região é o retrabalhamento das bauxitas evidentes na região (Valeton & 

Schumann, 1997; Leonardi, 2007), apresentando vários tipos de perfis bauxíticos em 

diferentes níveis altimétricos dentro do próprio maciço. Essas bauxitas assim como no 

continente africano teriam sido formadas entre o Paleoceno e o Eoceno entre 58 a 45 Ma 

(GUILLOCHEAU et al 2012) finalizando o ciclo sul-americano neste período. 

As idades de traços de fissão na região não ultrapassam o Eoceno, não permitindo 

admitir uma evolução mais recente somente com as idades. No entanto, a partir do mapa de 
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paleotemperatura elaborado por Hackspacher et al.,(2007) para 40Ma é possível entender 

que no período subsequente a intrusão alcalina, ouve um resfriamento da temperatura entre 

o período do Neocretáceo e Eoceno, que os autores interpretam como o final do ciclo 

erosivo Sul-Americano e a eventos de soerguimento correlacionados a geração de um 

sistema de grábens e horsts com direção predominante WNW-ESE e EW em regime 

transcorrente NNE-SSE com ambientes compressivos em locais restritos, formando 

depósitos sedimentares (Lipski, 2002) encontrados na região norte da área de estudos.  

Trabalhos realizados por Cobbold et al (2001) reconhecem ainda um soerguimento 

termal e tectônico no intervalo Eoceno/Oligoceno e após esse soerguimento, novos padrões 

de sedimentação estariam associados ao preenchimentos das bacias continentais como o 

Rift Continental do Sudeste do Brasil, constituindo as bacias de Taubaté e Resende 

(Ricomini et al., 1989). Posteriormente a esse soerguimento termal, o relevo começou a 

sofrer os efeitos da erosão provocando um reafeiçoamento da paisagem, entre o Eoceno e o 

início do Oligoceno.  

Segundo Hackspacher et al (2007), a partir do Mioceno novos resfriamentos 

ocorrem, sendo interpretados como sequencias de eventos tectônico seguido de 

soerguimento na região litorânea e intensa denudação nas áreas continentais, estando esse 

fenômeno associado ao forte intemperismo registrado no fim do Mioceno e inicio do 

Plioceno (Shuster et al. 2005). 

Esses eventos tectônicos que marcaram a paisagem a partir do Eoceno até o 

Mioceno, estão bastante evidentes na drenagem da região. Os índices morfométricos e as 

feições de relevo encontradas indicam que a região esteve sujeitas a reativações tectônicas 

recentes. As principais direções das estruturas que cortam e condicionam essas drenagens, 

são WNW-ESE e NE-SW. 

Alguma dessas estruturas chega a mudar totalmente o curso da drenagem, como é o 

caso do Rio do Machado que inicia seu curso na direção N-S e a partir de seu médio curso 

passa a seguir encaixado na estrutura de direção NE-SW, indicando que essa estrutura é 

mais recente que a própria drenagem. 

Sendo assim os resultados mostram uma evolução dinâmica muito complexa do 

relevo nessa região, especialmente no período posterior a intrusão alcalina de Poços de 

Caldas, cuja evolução geológica e estrutural por si só é bastante complicada. A correlação 

entre os dados termocronológicos e geomorfológicos permitiram definir a existência de 

três superfícies erosivas na região, o que já teria sido descrito anteriormente por outros 

autores (KING, 1956; ALMEIDA, 1964; MELO & PONÇANO, 1993). 
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De maneira geral região correspondente a Zona Cristalina do Norte seria uma 

superfície mais antiga, correlacionada à superfície Gondwana (King, 1956) de idade 

Triássica. Já a Superfície Alto Rio Grande que abrange a subzona do Planalto são Pedro de 

Caldas seria a superfície Sul-Americana Juro-Cretácea. Como visto anteriormente esta 

superfície estaria nivelando intrusões alcalinas de idades Permo-triássicas (AMARAL et al. 

1967; HASUI & CORDANI 1968; MONTES-LAUAR, 1988). Já a zona do Planalto de 

Poços de Caldas, correspondente a superfície Velhas de idade máxima do Neocretáceo, 

essa superfície então vai nivelar as intrusões alcalinas mais recentes de idade Paleógena. 

Essa superfície mais recente, na região do Maciço Alcalino de Poços de Caldas, 

onde são encontrados vários níveis de perfis bauxíticos é associada aos dois níveis de 

paleosuperfícies mapeados por Chardon, et al., (2006) na região oeste do continente 

Africano cujas idades Ar/Ar variam entre 59 e 45Ma (para a paleosuperfície denominada 

pelo autor de African surfasse) e idades que variam entre 29 a 24Ma para a paleosuperfície 

denominada Superfície Intermediária. Guillocheau et al (2012) afirma ainda que essas 

superfícies começaram a ser cortadas pela drenagem atual por volta de 24 a 18Ma. 

As figuras 83 e 84 mostram a compartimentação topográfica da região com os 

respectivos perfis topográficos. Esses perfis mostram que na região há predomínio de 

idades do período Cretáceo Superior ao Paleógeno nas regiões mais elevadas, enquanto nas 

regiões mais aplainadas, junto aos vales das principais drenagens como o Rio Pardo e o 

Rio Grande, essas idades aumentam chegando até ao Carbonífero na região extremo norte 

da área estudada. Essas idades são compatíveis com resultados de Cogné et al (2011) que 

evidenciam em seu trabalho na região Sudeste do Brasil que durante o Cretáceo Superior 

houveram deformações reativações regionais que duraram até o Paleógeno. Seus resultados 

variam entre 115.5±2.2 Ma a 47.0±6.4 Ma para (U-Th)/He em apatitas e 330.3±22 Ma a 

64.5±3 Ma para traços de fissão em apatitas. 

Já a figura 85, ilustra o interior do Maciço Alcalino de Poços de Caldas, na direção 

N-S. Na imagem é possível visualizar a borda sul da caldeira, e as estruturas circulares 

interiores que chegam a ultrapassar altimetricamente, alguns trechos da borda do maciço. 
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Figura 83 - Mapa topográfico mostrando a localização dos perfis topográficos da região (Fonte SRTM) 

 
Figura 84 - Perfis topográficos construídos para área com as respectivas idades de TF. 
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Figura 85 - Vista do interior do Maciço Alcalino. Ao fundo borda sul da caldeira, ao centro estruturas circulares 
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Ao analisar os dados da região como um todo é possível notar que a região mais 

antiga e menos elevada encontra-se comprimida no vale do Alto Rio Pardo formando o 

contato erosivo a leste da Bacia do Paraná.  As histórias térmicas dessa região e a 

modelagem 3D mostram que as taxas de erosão nessa região sempre foram constantes ao 

longo do tempo geológico e que hoje essa taxa é quase nula, pois é o nível de base 

regional, portanto tem recebido todo o sedimento das áreas soerguidas adjacentes.  

A curva de resfriamento das amostras do embasamento cristalino apresenta um 

padrão estável do período Carbonífero ao Triássico, quando passa a indicar um discreto 

aquecimento que vai durar até o final do Cretáceo Superior. Gunnel (2000) coloca que 

esses platôs de resfriamento podem inferir uma idade para um provável aplainamento, ou 

seja, corresponderia a um período de formação de uma superfície erosiva.  

Sendo assim, concordando em partes com o trabalho de (King, 1956), haveria sim 

uma superfície bastante antiga, muito provavelmente a Gondwana, no entanto essa 

superfície não estaria preservada nos topos mais elevados e sim na região aplainada do vale 

do alto Rio Pardo.  

Os eventos de abertura oceânica e a intrusão alcalina do MAPC foram os principais 

eventos que alteraram a estruturação do relevo na região reativando antigas falhas 

soerguendo grande parte da região. As amostras que registram os eventos desse período 

estão nas regiões mais elevadas e mais próximas à intrusão alcalina. Na figura 85 é 

possível observar que a região do embasamento metamórfico possui dois blocos de idades 

e altitudes diferenciadas. 

Nas regiões mais elevadas correspondendo à intrusão alcalina as idades são mais 

jovens que a própria intrusão. As histórias térmicas elaboradas a partir da analise de TFA 

apresentam um resfriamento rápido seguido de período de estabilidade a partir de 70Ma. 

Ao analisar essas histórias térmicas é possível inferir que após a intrusão houve um período 

de estabilidade, possivelmente formando uma nova superfície erosiva, no caso a superfície 

Sul Americana. 

Entretanto, ao analisar somente as histórias térmicas obtidas pelo TFA infere-se que 

depois da intrusão alcalina, houve um longo período de estabilidade termal e tectônica, 

com atuação apenas dos processos erosivos. Entretanto, ao considerar a existência de 

depósitos da Bacia do Paraná bem como a existência das lavas ankaramiticas no interior do 

maciço, conclui-se que a denudação na região não poderia ter sido tão acentuada nos 

últimos 80Ma. 
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Assim, ao comparar os dados termocronológicos com os resultados da análise 

Morfométrica da rede de drenagem observa-se que após a intrusão alcalina, eventos 

tectônicos posteriores condicionaram a paisagem na região, mas que não ficaram 

registrados nas histórias térmicas obtidas pela análise de TFA. A superfície Sul Americana 

teria sido elaborada a partir do Cretáceo Superior, no entanto não teria tido todo esse tempo 

de duração, como indica nessas histórias térmicas. 

 

Figura 86 - Gráfico de Idade x Elevação (Traços de Fissão  e (U-Th)He em Apatitas) 

 

Comparando esses dados com as histórias térmicas de Silva (2010) obtidas a partir 

da analise de (U-Th-Sm)/He em minerais de zircão para a região do MAPC, é possível 

verificar que após a intrusão a 80Ma há um período de estabilidade termal por volta dos 

120°C até aproximadamente 45Ma quando ocorre um novo resfriamento rápido, pra depois 

a temperatura se ajustar por volta dos 30°C até os dias atuais. 

Esse resfriamento rápido é interpretado como sendo de origem tectônica, o que 

muito provavelmente condicionou parte da drenagem na região, como mostram os índices 

RDEs e perfis longitudinais obtidos.  
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Com isso, é possível pensar nas duas hipóteses levantadas pelos trabalhos de King 

(1956) e Almeida (1964). Os dados mostram que a partir de 80Ma houve a formação de 

uma nova superfície, que na região, tanto um quanto o outro definem como sendo a 

Superfície Sul-americana (ou Japi). Entretanto, Almeida (1964) coloca que as áreas de 

topografia acima dos 1400m corresponderiam à própria superfície Japi soerguida, enquanto 

King (1956) havia determinado que essa região fosse mais antiga, correspondendo a 

superfície Gondwana. 

Independentemente do que observam os autores, a principal questão é conseguir 

definir se após o resfriamento do MAPC houve um ciclo erosivo culminando com a 

formação de uma superfície erosiva pós-Cretácea (Sul-Americana) em que parte de seus 

remanescentes encontram-se soerguidos, ou se com os eventos tectônicos paleógenos esse 

ciclo se encerra, dando inicio a uma nova superfície, denominada por King (1956) de 

Velhas. 

 Para que uma nova superfície fosse formada após a formação da superfície Sul-

Americana, seria necessário um novo período de estabilidade tectônica e termal, bem como 

um novo período com predomínio de processos erosivos, o que teria denudado grande 

parte dos topos acima de 1400m. Não há indícios de grande denudação na região do 

MAPC, pois ainda encontram-se preservados em seus limites sedimentos da Formação 

Botucatu, que cobriam a região antes mesmo da intrusão (ELLERT, 1959). Além disso, 

preservam-se também os perfis lateríticos, que também foram afetados pela tectônica 

recente (LEONARDI, 2007) 

 Assim, ao que tudo indica, após a intrusão alcalina houve a formação de uma 

superfície (Sul Americana ou Japi) que posteriormente foi soerguida e desde então vem 

sendo retrabalhada. Provavelmente deu origem a uma nova superfície, pois,  no período 

Quaternário o relevo no sudeste sofreu mais influência de processos climáticos e erosivos 

do que atuação de processos tectônicos intensos. 

 

7.3 Considerações Finais 

 

A evolução da paisagem na região estudada se deu de forma muito complexa, ao 

contrario do que afirmavam antigos e renomados autores como King (1956) e Almeida 

(1964) que levavam em consideração principalmente o fato de que o território brasileiro 

encontra-se numa região de margem passiva há muitos milhos de anos. 
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Muitos estudos vêm demostrando que o sudeste brasileiro vem sendo palco de 

eventos que não são típicos de uma margem passiva fazendo com que o relevo tenha uma 

evolução mais complexa em comparação à outras regiões de margem passiva como 

Austrália e Índia. No caso do sudeste do Brasil, não é possível considerar em sua evolução 

apenas um modelo epirogenético e climático. 

Como afirma Cogné et al (2011), a litologia no sudeste do Brasil não é a 

responsável pelas taxas de resfriamento obtidas em seus dados, que mostram ainda 

histórias térmicas semelhantes para amostras de composição diferente e ainda histórias 

térmicas diferentes para rochas de mesma litologia. Essa observação já havia sido feita por 

outros autores como Tello Sáenz et al (2005), Franco et al, (2005) e Hackspacher (2007). 

Assim, o conjunto de dados obtidos para a região do Maciço Alcalino de Poços de 

Caldas mostra uma evolução da paisagem bastante complexa em que se deve levar em 

conta tanto os fatores exógenos como endógenos. 

O método de datação por Traços de Fissão em Apatitas juntamente com a 

interpretação de mapas geomorfológicos, mostram que há predomínio de idades mais 

antigas nas regiões mais baixas e idades mais novas nos topos. Os dados obtidos são 

confirmados pela modelagem termocinemática que apresentou a partir de simulação 

matemática complexa idades muito semelhantes as obtidas na realidade. Essa modelagem 

permitiu verificar quais seriam as idades obtidas utilizando-se outros termocronômetros de 

mais baixa temperatura. 

Os resultados quando comparados com trabalhos sobre superfícies de erosão no 

continente africano (BURKE & GUNNEL, 2008; BEAUVAIS & CHARDON, 2010) é 

possível admitir que movimentos tectônicos recentes impossibilitem uma interpretação da 

paisagem a partir de um modelo apenas epirogenético, em que há um soerguimento inicial 

e posteriormente o relevo evolui apenas a partir de agentes externos como a erosão e o 

intemperismo e que esse modelo serviria para várias regiões do planeta. 

Isso explica o fato de que das idades obtidas na região, não batem com as já 

postuladas por King (1956) e Almeida (1964). Os autores ao estabelecer as idades mais 

antigas nos topos não estava 

m considerando os eventos que rejuvenesceram parte da paisagem na região. 

No entanto não podemos descartar os grandes períodos de variações climáticas 

contribuindo para a preservação de partes das superfícies mais antigas que hoje fornecem 

dados que possibilitam uma interpretação da paisagem a partir de modelos envolvendo 

movimentação tectônica, aquecimento térmico da crosta e fatores exógenos. 
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