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RESUMO 

A trama de magmas graníticos alojados na crosta intermediária e superior pode-se originar 

pela ação de forças de corpo (ascensionais, convectivas) e/ou tectônicas. Diferentes 

mecanismos podem concorrer para a formação de tramas, embora a interação entre a 

deformação magmática e a tectônica regional seja um dos mecanismos fundamentais, 

notadamente nos granitos alojados em faixas orogênicas. No Domínio Apiaí da Faixa Ribeira 

(SP – PR), os batólitos graníticos alongados têm sido historicamente classificados como sin-

tectônicos, ou seja, colocados durante o desenvolvimento de um arco magmático continental 

neoproterozóico. Os plútons menores, de forma circular a ovalada, geralmente discordantes e 

com típica coloração avermelhada, são considerados pós-tectônicos ou alojados após a colisão 

continental entre os diferentes blocos litosféricos que formaram a Faixa Ribeira. Essa 

classificação esquemática tem sido baseada em geoquímica e geocronologia dos granitos. Este 

trabalho identificou e mapeou a trama interna dos plútons sin-tectônicos (Ribeirão Branco) e 

pós-tectônicos (Capão Bonito e Sguário) utilizando a anisotropia de suscetibilidade magnética 

(ASM), de forma a inserí-los propriamente nos modelos de classificação tectônica, cujas 

premissas básicas são de natureza estrutural. 

Os granitos porfiríticos (Ribeirão Branco e Itaóca) possuem uma elevada suscetibilidade 

magnética (k ≥ 10-2 SI), a qual é menor (k ≤ 5 x 10-3 SI) nos granitos vermelhos (Capão 

Bonito e Sguário). A suscetibilidade dos granitos porfiríticos é proveniente de óxidos 

ferromagnéticos, notadamente magnetita pobre em Ti, que encontra-se frequentemente 

associada com titanita, biotita e anfibólio. Nos granitos vermelhos a suscetibilidade é gerada 

por magnetita, variavelmente oxidada (maghemita) e Ti-hematita (hemo-ilmenita), havendo 

também significativa contribuição da fração paramagnética (biotita cloritizada) à 

suscetibilidade total nas rochas, quando k < 10-3 SI. O grau de anisotropia magnética (P) tanto 

nos granitos porfiríticos como nos vermelhos é variável, porém tipicamente maior nos 

porfiríticos (P = 1,14, dp. 0,08), se comparado aos vermelhos (P = 1,07, dp. 0,05). A maior 

anisotropia de suscetibilidade no plúton Ribeirão Branco é atribuída a uma incipiente foliação 

detectada em vários setores do granito, que contrasta com a microestrutura aparentemente 

isótropa dos granitos vermelhos. O estudo da trama de silicatos no granito porfirítico Itaóca e 

no granito Capão Bonito mostrou que os eixos principais de anisotropia de suscetibilidade 



 

magnética e da orientação preferencial de forma (OPF) de feldspato e de biotita, são 

correspondentes, porém, comumente oblíquos. Essa obliquidade entre eixos é atribuída às 

características físicas próprias (forma, tamanho e anisotropia) dos minerais marcadores da 

trama. O estudo combinado da ASM e da OPF revelou ainda que P tende a crescer com a 

intensidade da orientação preferencial de silicatos, o que permitiu identificar os domínios de 

maior deformação magmática e correlacioná-los com a estrutura regional. 

A trama magnética do granito Ribeirão Branco organiza-se em coerência com uma tectônica 

regional transcorrente sinistral. Na margem ocidental deste granito, contudo, a orientação da 

trama é diferente do restante do maciço, tendo sido aparentemente afetada pela intrusão do 

granito Sguário. A trama magnética do Ribeirão Branco contrasta com a do plúton Itaóca, este 

último exibindo um padrão concêntrico que antecedeu ao desenvolvimento da deformação 

transcorrente regional. Zircões do Itaóca forneceram uma idade U-Pb (SHRIMP) concordante 

de 623 ± 10 Ma, atribuída à cristalização deste plúton. Dados da literatura indicam que o 

granito Capão Bonito é aproximadamente 15 Ma mais jovem que os batólitos de granito 

porfirítico. O Capão Bonito, entretanto, apresenta uma trama muito bem organizada, típica de 

intrusões sin-tectônicas, destacando-se excelente alinhamento da lineação magnética. No 

granito Sguário, o arranjo da trama é tipicamente helicoidal e, junto com a estrutura do Capão 

Bonito, podem ter sido organizadas em resposta a uma deformação transcorrente E-W destral. 

Este evento tardio estaria associado à reativação da zona de cisalhamento Ribeira, que afetou 

a borda sul do granito Itaóca e que contém uma componente extensional. 

A deformação transtensiva E-W, que favoreceu a injeção dos granitos vermelhos no Domínio 

Apiaí, sucederia a um evento tectonomagmático principal, que teria sido responsável pela 

colocação e deformação dos batólitos de granito porfirítico. A intrusão dos grandes corpos 

graníticos ocorreu em torno de 615 Ma e foi relacionada à convergência crustal e estiramento 

subparalelo à Faixa Ribeira, com a deformação localizada notadamente nas estruturas 

transcorrentes de direção NE-SW. 

 

Palavras chave. Domínio Apiaí, anisotropia de susceptibilidade magnética (ASM), 

orientação preferencial de forma (OPF), batólito Três córregos, granito Ribeirão Branco, 

granito Sguário, granito Capão Bonito, remanência magnética, mineralogia magnética 



 

 
RESUMEN 

La trama de magmas graníticos alojados en la corteza media y superior pueden ser originadas 

por la acción de tensiones durante la ascensión y convección de plutones y/o tectónicas. 

Varios mecanismos pueden concurrir para lo anterior, sin embargo la interacción entre la 

deformación y tectónica es el dominante, principalmente en granitos emplazados en 

cinturones orogénicos. En el dominio Apiaí del cinturón Ribeira (SP-PR) los batolitos 

graníticos alargados han sido históricamente clasificados como sin-tectónicos o se considera 

que ellos se emplazaron durante el desarrollo de un arco magmático continental 

neoprotezóico. Plutones pequeños con formas subcirculares a ovaladas generalmente 

discordantes con respecto a la disposición de las estructuras regionales y que a su vez poseen 

feldespatos de color rojizo típico, son considerados pos-tectónicos y por lo tanto, alojados 

después de la colisión que juntó las distintas unidades lito-tectónicas que constituyen el 

orógeno Ribeira. Esta clasificación esquemática se apoya en datos de geoquímica y 

geocronología de granitos. En este estudio se identificaron y mapearon las tramas internas del 

granito sin-tectónico Ribeirão Branco y de los granitos pos-tectónicos Capão Bonito y 

Sguário utilizando la anisotropía de susceptibilidad Magnética (ASM) con el propósito de 

insertarlos adecuadamente en los modelos de clasificación tectónica cuyas premisas básicas 

son de naturaleza estructural. 

Los granitos porfiríticos (Ribeirão Branco e Itaóca) poseen una elevada susceptibilidad 

magnética (k ≥ 10-2 SI), la cual es menor (k ≤ 5 x 10-3 SI) en los granitos rojos (Capão Bonito, 

Sguário). En los primeros la susceptibilidad emana principalmente de magnetita pobre en Ti 

comúnmente asociada a titanita, biotita y anfíbol. En los granitos rojos la susceptibilidad es 

proporcionada por magnetita variablemente oxidada (maghemita) y Ti-hematita (hemo-

ilmenita), además de la significativa contribución de biotita alterada por procesos 

hidrotermales. El grado de anisotropía medio (P) en los granitos porfiríticos (P = 1,14, dp. 

0,08) es mayor que en los rojos (P = 1,07, dp. 0,05). En el plutón Ribeirão Branco el alto 

valor de P es atribuido a una incipiente foliación detectada en varios sectores, que contrasta 

con la microestructura aparentemente isotrópica de los granitos rojos. El estudio de las tramas 

de silicatos en los granitos porfiríticos Ribeirão Branco e Itaóca reveló que las orientaciones 

de los ejes principales de ASM y de orientación preferencial de forma (OPF) de feldespato y 



 

biotita + anfíbol son correspondientes, sin embargo comúnmente oblicuos. Dichas 

oblicuidades son atribuidas a la influencia de las características propias (forma, tamaño, 

anisotropía) de los minerales marcadores de las respectivas subtramas. Del mismo modo, 

dicho estudio de tramas de silicatos evidenció que P tienda a aumentar con la intensidad de la 

OPF de los silicatos, lo que permitió identificar dominios con mayor deformación magmática 

y correlacionarlos con la estructura regional.  

En general, la trama magnética del granito Ribeirão Branco se organiza coherentemente con 

la tectónica regional transcurrente de tipo sinistral, sin embargo, en el borde occidental de 

este, la orientación de la misma es diferente, posiblemente modificada por la acomodación del 

granito Sguário. En el granito Itaóca la organización de la trama magnética es bien diferente a 

la del plutón anterior, ya que presenta una organización concéntrica cuya estructuración 

antecedió la activación de la deformación transcurrente regional en 623 ± 10 Ma. (MSWD 

0,31), según la edad concordante U-Pb (SHRIMP) en circones obtenida para la cristalización 

del mismo. 

Datos geocronológicos de la literatura indican que el granito Capão Bonito es unos 15 Ma. 

más joven que los batolitos de granito porfirítico. Entre tanto, el granito Capão presenta una 

trama bien organizada típica de intrusiones sin-tectónicas en la que se destaca el excelente 

alineamiento de la lineación magnética. En el granito Sguário la organización de la trama es 

helicoidal, la cual pudo haberse organizado, de igual manera que en Capão Bonito, como 

respuesta a la acción de una deformación transcurrente destral de dirección W-E. Este evento 

sería tardío y estaría relacionado con la reactivación de la zona de cizallamiento Ribeira la 

cual afectó el borde sur del granito Itaóca, con la participación de un componente extensional. 

La deformación transtensiva W-E que favoreció la inyección de los granitos rojos en el 

Dominio Apiaí habría sucedido a un evento tetonomagmático principal el cual debió ser 

responsable por la colocación y deformación de los batolitos de granito porfirítico. La 

intrusión de los grandes cuerpos graníticos ocurrió alrededor de 615 Ma. y fue relacionada a 

la convergencia entre bloques corticales y al consecuente estiramiento subparalelo del 

cinturón Ribeira, en el que la deformación se localizó notablemente en las estructuras 

transcurrentes de dirección NE-SW. 

Palabras clave. Domínio Apiaí, anisotropia de susceptibilidade magnética (ASM), orientação 

preferencial de forma (OPF), Batólito Três córregos, Granito Ribeirão Branco, Granito 

Sguário, Granito Capão Bonito, Remanência magnética, mineralogia magnética. 



 

ABSTRACT 

The fabric of granitic magmas emplaced in the middle and upper crustal levels can be caused 

by the stress action during the ascension and convection of plutons and/or tectonic strain. 

Several mechanisms can contribute for the previous thing, nevertheless the interaction 

between the distortions and tectonic is the domineering one, principally in granites located in 

orogenic belts. In the Apiaí domain of the Ribeira belt (SP-PR) the elongated granitic 

batholiths have been historically classified like syn-tectonic and them was emplaced during 

the development of a neoproterozoic continental magmatic arch. Small Plutons with 

subcircular to oval forms generally discordant with regard to the disposition of the regional 

structures and that in turn possess feldspars of reddish typical colour, had been considered 

pos-tectonic, and therefore, emplaced after the collision that joined the different litho-tectonic 

units that constitute the Ribeira orogenic belt. This schematic classification of these granites 

relicts on geochemistry and geochronology data. In this study was identified and recorded in 

map the internal fabric of the syn-tectonic Ribeirão Branco granite and of the pos-tectonic 

Capão Bonito and Sguário granites using the anisotropy of magnetic susceptibility (AMS) 

with the aim of inserting them appropriately in the models of tectonic classification whose 

basic premises are of structural nature. 

The porphyritic Ribeirão Branco and Itaóca granites have a high magnetic susceptibility (k = 

10-2 SI), which is minor than (k = 5 x 10-3 SI) in the red granites (Capão Bonito, Sguário). In 

the first ones the poor Ti magnetite is the main source of susceptibility, commonly associated 

to titanite, biotite and amphibole. In the red granites, the susceptibility is provided by 

magnetite variability rusty (maghemite) and Ti - hematite (hemo-ilmenite), in addition to the 

significant contribution of biotite altered by hydrothermal processes. The grade of anisotropy 

rise (P) in the porphyritic granites (P = 1,14 SD. 0,08) and this is bigger than in the red ones 

(P = 1,07, SD. 0,05). In the Ribeirão Branco pluton, the high value of P is attributed to an 

incipient foliation detected in several sectors, which contrasts with the microstructure 

seemingly isotropic of the red granites. The study of the fabrics of silicates in the porphyritic 

granites Ribeirão Branco and Itaóca revealed that the orientations of the main axes of AMS 

and of shape preferred orientation (SPO) of feldspar and mafic silicates (biotite + amphibole) 

are congruent, nevertheless some obliquities occur. Those obliquities are attributed to the 

influence of the proper characteristics (form, size, anisotropy) of the marker minerals of the 

respective sub fabrics. In the same way, the above-mentioned study of silicates fabric 



 

demonstrated that P tends to grow up with the intensity of the SPO of silicates, which allowed 

to identify domains with major magmatic distortion into de granitic bodies and to correlate 

them with the regional structure. 

In general, the magnetic fabric of the Ribeirão Branco granite is organized coherently 

with the tectonic regional sinestral strike-slip shear zones; nevertheless, in the western sector 

the orientation of the magnetic fabric was likely modified by the accommodation of the 

Sguário granite. In the Itaóca granite, the organization of the magnetic fabric is different if 

compared with fabrics of the previous pluton. In Itaóca granite was recorded a fabric with a 

concentric organization in 623 ± 10Ma. (MSWD 0,31), according to the concordant U-Pb 

(SHRIMP) age in zircons obtained for the crystallization of the granite, that seems to be 

occurred before the strain related with the activation of the regional strike-slip shear zones. 

Geochronology data of the literature indicates that the Capão Bonito granite is 

approximately 15 Ma. younger than the batholiths of porphyritic granite. The Capão Bonito 

granite has an organized fabric typical of syn-tectonic intrusions that has an excellent 

alignment of the magnetic lineation. In the granite Sguário, the fabric has a spiral 

organization, in the same way as recorded in Capão Bonito, like response to a strain 

associated with to a small strike-slip shear zone with W-E direction. This event would be 

related to the reactivation of the Ribeira strike-slip shear zone, which affected the south sector 

of the Itaóca granite, with the participation of an extensional component. 

The W-E transtensive deformation that favoured the injection of the red granites in the 

Apiaí Domain likely was subsequent to a main tetonomagmatic event and this should have 

been the responsible by the emplacement and strain in the porphyritic granites. The intrusion 

of the big granitic bodies ~ 615 Ma. and could be it related to the convergence between 

crustal blocks and to the consequent stretching sub parallel of the Ribeira belt, in which the 

distortion was located remarkably in the strike-slip shear zones with NE-SW direction. 

 

Keywords: Apiaí Domain, anisotropy of magnetic susceptibility (AMS), shape preferred 

orientation (SPO), Três Córregos batholith, Ribeirão Branco granite, Sguário granite, Capão 

Bonito granite, magnetic remanence, magnetic mineralogy 
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1  APRESENTAÇÃO 

Magmas graníticos cristalizam na crosta terrestre para formar rochas com quartzo, 

feldspato, silicatos de Fe-Mg, óxidos e, eventualmente, sulfetos. Granitos normalmente são 

rochas maciças, sem orientação preferencial aparente dos seus minerais constituintes e, 

portanto, comumente descritos como isótropos. A anisotropia de susceptibilidade magnética 

(ASM) veio demonstrar que granitos não são totalmente isótropos (Bouchez 1997). A ASM, 

reconhecida em meados dos anos 50 como uma ferramenta importante na petrologia estrutural 

(Graham 1954), tem sido objeto de várias sínteses abrangendo suas aplicações em rochas 

ígneas plutônicas máficas e félsicas (Rochette et al. 1992; Borradaile & Henry 1997; Bouchez 

1997) e vulcânicas (Canon-Tapia 2004). Nos maciços graníticos a ASM registra os 

deslocamentos finais do magma durante o alojamento na crosta terrestre e, desse modo, 

complementa todo um conjunto de técnicas estruturais e geoquímicas utilizadas na 

reconstituição geodinâmica dos terrenos cristalinos (Archanjo et al. 2002). 

As propriedades magnéticas dos granitos permitem subdividi-los esquematicamente 

nos tipos “paramagnéticos” e “ferromagnéticos” através da correlação entre a susceptibilidade 

magnética e sua composição mineralógica (Bouchez 1997). Um granito é denominado 

“paramagnético” quando sua susceptibilidade origina-se principalmente nos silicatos 

paramagnéticos (anfibólio e micas, Gleizes et al. 1993). Na prática, isso corresponde a um 

granito com teor de magnetita < 1%. Um granito é denominado “ferromagnético” quando a 

susceptibilidade não é resultante apenas dos silicatos paramagnéticos mas também quando 

outro mineral, geralmente magnetita, contribui com o sinal magnético. A classificação desses 

dois tipos de granitos corresponde, respectivamente, aos granitos a de ilmenita e/ou magnetita 

(Ishihara 1987). A anisotropia de susceptibilidade magnética nos granitos “paramagnéticos”, a 

ilmenita está intimamente associada à orientação da mica e em menor escala, do anfibólio e a 

anisotropia resultante é denominada magnetocristalina. Nos granitos “ferromagnéticos” a 

ASM depende da composição, textura e tamanho dos óxidos de Fe-Ti responsáveis pelo sinal 

magnético. A magnetita é o óxido mais comum nas rochas ígneas e, por sua elevada 

susceptibilidade intrínseca, o efeito desmagnetizante na superfície deste mineral induz uma 

anisotropia de forma ou magnetoestática que se sobrepõe à sua anisotropia magnetocristalina 

(Nagata 1961). Nos cristais de magnetita maiores que 20 µm, os quais possuem vários 

domínios magnéticos internos (multidomínio), o eixo longo de cada grão é paralelo à 
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susceptibilidade magnética máxima. Logo, a orientação preferencial de grãos 

inequidimenionais de magnetita fornece a direção de máxima anisotropia magnética. Um dos 

aspectos relevantes na interpretação da ASM de magnetita-granitos é a relação entre as 

direções principais de anisotropia de susceptibilidade magnética e a trama de silicatos 

(magmática). Embora geralmente coaxiais, essas relações devem ser rotineiramente checadas 

notadamente se o granito foi afetado por eventos tardios (hidrotermalismo, oxidação) que 

tendem a desorganizar a trama magnética (Just et al. 2004; Archanjo et al. 2008). As bases 

teóricas dos métodos de estudo, i.e. a Orientação Preferencial de Forma (OPF) de silicatos 

utilizando Análise de Imagem Digital e a Anisotropia de Susceptibilidade Magnética, estão 

descritas no apêndice B.  

O estudo estrutural de plútons graníticos mediante o uso da ASM tem mostrado que 

muitos batólitos, com ou sem magnetita, apresentam uma marcante homogeneidade direcional 

de estruturas (Becker et al. 2000; Talbot & Faure, 2005; Morgan et al. 2008). Esta 

homogeneidade direcional, insuspeitada até recentemente, indica que volumes de magmas 

quando alojados na crosta podem se deformar quase na sua totalidade antes de cristalizar 

completamente. Plútons graníticos cuja petrotrama é homogênea por centenas de km
2
, 

independente do sinal para ou ferromagnético da susceptibilidade, têm sido encontrados 

preferencialmente na crosta intermediária (Moyen et al. 2003; Hollanda et al. 2010). A 

deformação neste tipo de ambiente é controlada principalmente por esforços tectônicos. 

Magmas graníticos alojados na crosta rasa tendem a desenvolver tramas controladas por 

forças de corpo (convectivas, ascensionais). Uma vez mapeada a petrotrama dos diferentes 

plútons e conhecidos os mecanismos responsáveis pelo seu desenvolvimento, torna-se 

possível sequenciar os eventos magmáticos e inseri-los no contexto deformacional do 

orógeno. Em isto consiste o principal objetivo do presente trabalho que foi desenvolvido em 

alguns corpos intrusivos pertencentes ao magmatismo neoproterozóico do Domínio Apiaí da 

Faixa Ribeira. Neste domínio ocorrem batólitos que têm formas alongadas na direção NE-

SW, e são cortados por plútons e stocks menores, de tendência alcalina e rapakivítica 

(Wernick 2000), estes últimos considerados pós-tectônicos (figura 1). 

A área de estudo localiza-se na porção centro-nordeste do Complexo Granítico Três 

Córregos, entre as cidades de Capão Bonito, Itararé e Apiaí, todas situadas a oeste da cidade 

de São Paulo. Os corpos intrusivos estudados afloram nas imediações da Bacia do Paraná, 

onde é comum estarem parcialmente encobertos por rochas sedimentares e apresentarem 

alterações físicas e químicas. Os plútons alvo deste estudo são o granito porfirítico Ribeirão 

Branco e os granitos avermelhados pós-tectônicos de Capão Bonito e Sguário (figura. 1). O 
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trabalho inclui também o estudo da trama magnética do granito Itaóca (Salazar et al. 2008), 

por conter dados que permitem uma melhor compreensão do contexto tectônico regional. 

O texto foi dividido em sete capítulos. O arcabouço lito-estrutural do Domínio Apiaí é 

abordado no capítulo 2, no qual os grandes batólitos graníticos são considerados como 

possíveis representantes do magmatismo de arco continental que precedeu à colisão e 

colagem de blocos tectônicos ao final da orogênese brasiliana (figura 1). Neste capítulo se 

discute em forma resumida o alojamento e a idade de cristalização do granito Itaóca no 

contexto da deformação que afeta o Domínio Apiaí. O granito Itaóca situa-se na parte sul da 

área de trabalho e seus dados foram utilizados para o entendimento da trama magnética do 

plúton Ribeirão Branco que, como o Itaóca, faz parte da série de granitos porfiríticos de alto-

K do Complexo Três Córregos. 

Os capítulos 3, 4 e 5 tratam da mineralogia e das microestruturas que definem o sinal 

magnético dos granitos. Nos granitos porfiríticos (Ribeirão Branco e Itaóca) observa-se que o 

sinal magnético dominante é decorrente da magnetita multidomínio associada aos minerais 

máficos, notadamente titanita. O estudo da OPF de silicatos (fenocristais de feldspato e 

minerais máficos) do granito Itaóca mostrou que a ASM pode ser usada para determinar a 

orientação da trama magmática dos granitos porfiríticos. Nos granitos denominados 

“vermelhos” o sinal magnético é fornecido pela magnetita variavelmente oxidada 

(maghemita) e pela Ti-hematita, esta última provavelmente responsável pela cor avermelhada 

dos granitos Sguário e Capão Bonito. Orientação preferencial de feldspato e minerais máficos 

foi determianda utilizando análise de imagem e aplicando os métodos de interceptos e tensor 

de inércia para a determinação da trama. Além da trama de silicatos também foi determinada 

a orientação preferencial dos minerais portadores de remanência (ferromagnéticos) através da 

anisotropia de remanência anisterética (ARA). Os dados mostram que há uma boa relação 

entre a orientação preferencial de silicatos e a anisotropia de susceptibilidade magnética, cujo 

significado é discutido nesse mesmo capítulo. 

A trama magnética dos granitos Ribeirão Branco, Capão Bonito e Sguário é abordada 

no capítulo 6. Os resultados encontrados evidenciaram o papel das zonas de cisalhamento na 

organização da trama magnética/magmática, permitiram estabelecer inferências sobre o 

regime de deformação e a cinemática que afetaram os plútons e a maneira como se moldaram 

as estruturas regionais do Domínio Apiaí. As considerações finais do presente estudo 

constituem o escopo do Capítulo 7. 
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Figura 1 - Domínio Apiaí e localização da área de trabalho (adaptado do MapaGeológico do Estado de São Paulo, 2008, IG-SMA, São Paulo) 
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No apêndice A encontram-se o artigo “Magnetic fabric and zircon U–Pb geochronology of the 

Itaóca pluton: Implications for the Brasiliano deformation of the southern Ribeira Belt (SE 

Brazil)”. Este artigo discute o alojamento e idade de cristalização desse maciço granítico no 

contexto da deformação que afeta o Domínio Apiaí. Situado na parte sul da área de trabalho, 

os dados do granito Itaóca são utilizados no entendimento da trama magnética do plúton 

Ribeirão Branco que, como o Itaóca, faz parte da série de granitos porfiríticos de alto-K do 

Complexo Três Córregos. 

O apêndice B apresenta abordagens resumidas dos fundamentos teóricos das 

metodologias de análise de orientação preferencial de forma (OPF) e de anisotropia de 

susceptibilidade magnética (ASM).  

Para a elaboração do texto final utilizou-se as normas da Universidade de São Paulo, 

contidas no documento “Diretrizes para apresentação de dissertações e teses da USP: parte I 

(ABNT) 2ª Edição, 2009”. A formatação da bibliografia seguiu as normas da Revista 

Brasileira de Geociências. 
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2  MARCO GEOLÓGICO 

No domínio Apiaí afloram as rochas plutônicas que constituem os grandes batólitos 

graníticos da porção central do sistema orogênico neoproterozóico Mantiqueira (Almeida 

1977, Heilbron et al. 2004). Este orôgeno seria o resultado da aglutinação doe Gondwana 

ocidental, na qual ocorreu a colisão de terrenos e a formação de arcos magmáticos como 

consequência da subducção de litosfera oceânica. A subducção e os posteriores estágios 

colisionais seriam os responsáveis principais pela granitogênese crustal, deformação e 

metamorfismo que ocorreram neste domínio (Campanha & Sadowski 1999; Heilbron et al. 

2004, Basei et al. 2008). Sedimentos de origem marinha (Grupo Votuverava ou Supergrupo 

Açungui, Campanha & Sadowski 1999, Basei et al. 2008) depositaram-se entre os blocos 

continentais Paranapanema, micro-placa Curitiba e Luis Alves. Eles foram metamorfisados e 

deformados pela aproximação (fechamento) e colisão destes núcleos no Neoproterozóico. 

Para explicar a evolução deste orôgeno e o magmatismo nele presente, várias etapas 

orogênicas diacrônicas são propostas (Trouw et al. 2000, Campos-Neto 2000). Esse 

diacronismo resultaria da interação de fragmentos litosféricos como Paranapanema e Luis 

Alves, com a placa Congo - São Francisco (Heilbron et al. 2004). Outra hipótese considera a 

interação entre o domínio Apiaí e blocos cratônicos situados no Complexo Costeiro (figura 1), 

como as microplacas Curitiba e Luis Alves (Basei et al. 2008). A existência de ambiente 

oceânico entre esses blocos é suportada pela ocorrência de fácies proximais (Grupo Itaiacoca) 

além da presença de depósitos de carbonatos de plataforma (Subgrupo Lajeado) que gradam 

para seqüências distais turbidíticas (Subgrupo Ribeira). Nesta mesma região os basaltos 

toleiíticos de fundo oceânico em transição para toleiítos de arco de ilha (Daitx 1996) seriam 

indicativos de crosta oceânica. A intrusão de rochas básicas (gabro de Apiaí) durante o 

Neoproterozóico é interpretado por Campanha & Sadowski (1999) como a evolução de um 

arco magmático relacionado a uma zona de subducção. Nesse contexto convergente, a 

orogênese neoproterozóica gerou extensos granitóides calci-alcalinos tardi a pós-tectônicos 

(Fuck et al. 1967, Melcher et al. 1983, Basei et al. 2008), como os batólitos Cunhaporanga 

(CP), Três Córregos (TC) e Agudos Grandes (AG), (figura 1). O fechamento oceânico e a 

colisão oblíqua de blocos litosféricos teriam desenvolvido empurrões, sistemas de 

cisalhamento, bacias transtensivas e a intrusão de granitos pós-tectônicos, incluindo a Suite 
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Itú (Wernick et al. 1990; Campanha & Sadowski 1999, Janasi et al. 2001,  Leite 2003, 

Heilbron et al. 2004, Prazeres Filho 2005, Basei et al. 2008).  

O Domínio Apiaí está parcialmente limitado a sul pela zona de cisalhamento Lancinha 

– Cubatão. A oeste e norte ele está coberto pelas sequências sedimentares fanerozóicas da 

Bacia do Paraná, e a norte-nordeste está em contato tectônico com o Domínio Socorro-

Guaxupé. O batólito Agudos Grandes, por sua vez, ocupa grande parte do contato entre os 

domínios Apiaí e Embu (figura 1). O Domínio Apiaí é segmentado por zonas de cisalhamento 

tais como Ribeira, Quarenta Oitava, Morro Agudo, Figueira e Itapirapuã. Essa 

compartimentação tectônica tem sido utilizada para delimitar as unidades geológicas que 

caracterizam este domínio, algumas das quais atuam como as encaixantes das intrusões 

graníticas Ribeirão Branco, Capão Bonito e Sguário, entre outras descritas a seguir 

A norte da zona de cisalhamento Itapirapuã afloram rochas do Grupo Itaiacoca 

(figuras 1 e 2), que é constituído por metavulcânicas intercaladas com metassedimentos, 

metabasaltos, metagrabros e no topo metapelitos, quartzitos, metacherts e metacalcários 

argilosos. A colocação das rochas graníticas do batolito Cunhaporanga gerou metamorfismo 

de contato nesta sequência (Szabó et al. 2006). O Grupo Castro, de idade Cambriana 

(Almeida et al. 2010), está sobreposto ao Grupo Itaiacoca. Ele é constituído por andesitos, 

riolitos, rochas vulcanoclásticas, arenitos intercalados com siltitos e conglomerados no topo. 

A deformação no Itaiacoca agiu de maneira diferenciada de acordo com a competência de 

cada litotipo. Desse modo, os metacalcários se deformaram mais rigidamente do que a rochas 

metapelíticas (Reis Neto 1994). Nos metacalcários desenvolveram-se grandes dobras 

isoclinais com plano axial empinado para NW e clivagem ardosiana subparalela ao 

acamamento (Campanha & Sadowski 1999). Essas feições, somadas a estruturas rúpteis 

(fraturas, falhas) são as estruturas mais comuns. Localmente, ocorrem dobras apertadas, 

redução do tamanho de grãos e recristalização ou milonitização em zonas de falha. 

As rochas do embasamento apresentam-se com pequena expressão e foram agrupadas 

no complexo metamórfico Apiaí Mirim que aflora ao norte do granito Capão Bonito. Neste 

complexo ocorrem sienogranitos vermelhos e porfiríticos intensamente milonitizados 

contendo fenocristais de K-feldspato, biotita, quartzo e anfibólio. O contato deste complexo 

acontece por meio de falha com os granitos Ribeirão Branco e Capão Bonito. 

O plúton Ribeirão Branco tem como encaixantes rochas da Formação Água Clara 

(figura 2), esta última constituída por metassedimentos calciossilicáticos de granulação fina 

que se intercalam com mármores calcíticos e dolomíticos, os quais formam bandas ou pacotes 

de vários metros de espessura. Também afloram quartzitos médios até grossos com feldspato 
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e muscovita, os quais estão associados, de forma mais restrita, com quartzo micaxistos e 

anfibolitos. No topo aparecem filitos, micaxistos, xistos e calcários em pacotes pouco 

espessos que se alternam com metacalcários arenosos, metadolomitos e, restritamente, 

metapsamitos. Segundo Almeida (1989), na Formação Água Clara o metamorfismo 

dinamotermal aumenta de leste para oeste atingindo o grau médio (zona da actinolita) nos 

metacarbonatos ao leste. Na região oeste, o metamorfismo dos metassedimentos Água Clara 

chega à zona do diopsidio. Tetos pendentes da Formação Água Clara no granito Ribeirão 

Branco apresentam xistosidade, transposição de bandas e dobras intrafoliais que comumente 

exibem flancos estirados e rompidos.  

Frascá et al. (1997) sugerem que três tipos de magmatismo básico constituem os 

metabasitos da formação Água Clara. Um deles tem natureza toleiítica própria de um estágio 

inicial de abertura de bacia ou do início de fechamento. O outro é do tipo shoshonítico de 

margem continental ativa (estágio final de fechamento da bacia), e o último tipo toleiítico 

seria de natureza continental. As estruturas que caracterizam a deformação das rochas da 

Formação Água Clara são uma foliação S/C de baixo ângulo subparalela ao bandamento 

composicional e dobras centimétricas fechadas até isoclinais em bainha com flancos 

rompidos. Outro evento de deformação gerou dobras mais abertas com eixos sub-horizontais 

(NE – SW) e planos axiais subverticais. Uma segunda foliação de alto ângulo orientada para 

NE estaria relacionada com a instalação de cisalhamentos transcorrentes (Almeida 1989, Fiori 

1990, Weber et al. 2004). 

Ao sul da zona de cisalhamento Quarenta Oitava afloram rochas metassedimentares do 

Supergrupo Açuguí (Grupo Votuverava, Almeida et al. 1973, Fiori 1992, Campanha & 

Sadowski 1999, entre outros). Este Supergrupo foi dividido nos Subgrupos Lajeado e Ribeira. 

O Lajeado é constituído pela alternância de formações siliciclásticas e carbonáticas 

metamorfisadas em fácies xisto verde (zona da clorita, Faleiros & Campanha 2004) com 

estruturas primárias preservadas (Campanha 1991, Campanha & Sadowski 1999). Campanha 

& Sadowski (2002) relatam que nessas rochas há desenvolvimento de dobras abertas com 

eixos sub-horizontais de direção nordeste, e clivagem ardosiana de plano-axial com alto 

ângulo de mergulho para noroeste.  

O subgrupo Ribeira que aflora ao sul da zona de cisalhamento Ribeira, constitui um 

bloco no qual as rochas foram metamorfisadas na fácies xisto verde (zona da clorita e da 

granada (Faleiros & Campanha 2004). Nelas o acamamento sedimentar esta preservado. Neste 

subgrupo predominam metarritmitos de granulação fina, metabasitos subordinados, 

metarenito, metaconglomerado, metacalcário e formações ferríferas (Campanha 1991, 
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Campanha & Sadowski, 1999). Ele apresenta uma deformação mais intensa com dobramento 

fechado a isoclinal que mergulha forte para noroeste (Campanha 1991).  

A Formação Iporanga representa o final da sedimentação no Neoproterozóico. Ela é 

limitada por falhas reversas é constituída por estratos de metaconglomerados e metabrechas, 

imersos em pacotes de filitos rítmicos. 

Para o Domínio Apiaí Campanha & Sadowski (1999) propuseram a formação de três 

sistemas deformacionais: i) empurrões de baixo ângulo gerando foliação subparalela ao 

acamamento sedimentar e dobras; ii) dobras abertas com planos axiais verticais e eixos sub-

horizontais; iii) geração de cisalhamentos transcorrentes. 

No Paleozóico, rochas sedimentares da bacia do Paraná se depositaram cobrindo 

parcialmente os granitos estudados neste trabalho. Enxames de diques de diabásios 

mesozóicos (região de Guapiara) com orientação para NW e extensões quilométricas 

intrudem os granitos em estudo. 

2.1 O COMPLEXO GRANÍTICO TRÊS CÓRREGOS 

O Complexo Granítico Três Córregos, que inclui o batólito principal e os plútons 

Itaóca, Capão Bonito e Sguário é a unidade principal na área de trabalho (figura 3). O batólito 

tem sido objeto de vários estudos que combinam mapeamento geológico, geoquímica, 

geocronologia e análises estruturais. Para Fuck et al. (1967), trata-se de um corpo tardi a pós 

tectônico acomodado sob influência de uma forte tectônica de borda que inclui, no contato 

com a encaixante, zonas ortognáissicas e migmatitos. A trama foliada de borda passa 

gradativamente a porfirítica não orientada no centro. Em seu trabalho de síntese e 

caracterização petrográfica, Melcher et al. (1973) separam unidades intrusivas sin, tardi e pós 

tectônicas, e as dividem em tipos porfirítico, migmatítico e equigranular. Trabalhos 

posteriores (Campanha 1991, Campanha et al. 1999) consideram os granitóides orientados 

como parte do complexo porfirítico Três Córregos, que estariam separados de alguns corpos 

claramente pós-tectônicos (Sguário, Campina Nova, Correas, Capão Bonito). No mesmo 

contexto, os ortognaisses e migmatitos se relacionariam com o complexo metamórfico Apiaí 

Mirim e fariam parte de um embasamento mais velho. Gimenez Filho (1993) sugeriu que 

parte dos ortognaisses poderia corresponder a feições mais deformadas dos granitos. 
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Figura 2 - Geologia dos Granitos Ribeirão Branco, Sguário e Capão Bonito (Adaptado de Prominério 1970). 
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Na tentativa de contextualizar tectonicamente esses granitos, estudos geoquímicos 

levaram Theodorovicz et al. (1986) a interpretar os ortognaisses, o complexo Apiaí Mirim e 

os granitos Capote e Paiol de Telha como de tipo I pouco diferenciados, enquanto o 

sienogranito Sguário seria de tipo I bastante diferenciado. Para Goraieb (2001) o granito 

Correas é anorogênico e está geneticamente relacionado ao plúton Sguário. Chiodi Filho et al. 

(1989), baseado em estudo de Terras Raras para caracterização metalogenética, consideram o 

granito Três Córregos como pré-colisional de filiação granodiorítica e origem mantélica. Do 

mesmo modo, o granito Sguário seria crustal sin-colisional. Interpretações baseadas em 

diagramas de diferenciação Ba vs Rb, e Sr vs Rb sugerem que no Complexo Três Córregos 

houve um processo evolutivo de cristalização fracionada próprio de um granito da série 

cálcio-alcalina (diorito - granodiorito) gerado em ambiente de arco magmático (Wernik et al. 

1990, Gimenez Filho 1993, Reis Neto 1994, Gimenez Filho et al., 2000, Guimarães 2000, 

Prazeres Filho 2000, e 2005). Gimenez Filho (1993) e Prazeres Filho (2005) situam esse 

complexo nos granitos tipo I da suíte cálcio-alcalina de médio K de composição gabro a 

granito, e os corpos intrusivos Sguário, Capão Bonito e Correas como tipo A de afinidade 

aluminosa. 

Os estudos realizados no Batólito Três Córregos mostraram que ele é constituído por 

uma ampla variedade de plútons diferenciados em composição, trama (deformados ou não) e 

idade. Nele predominam granito, granodiorito e quartzo-monzonito porfirítico com 

fenocristais de K-feldspato e, subordinadamente, plútons equigranulares de granulação grossa 

de composição sienítica a monzogranítica (Fuck et al. 1967, Wernick et al. 1990, Gimenez 

filho 1993, Prazeres Filho 2005). 

2.2 CARACTERÍSTICAS GEOFÍSICAS DA ÁREA DE ESTUDO 

Os estudos geofícos no Domínio Apiaí foram realizados através de dados 

aeromagnéticos dos levantamentos aerogeofísicos dos projetos “Serra do Mar Sul” (CPRM, 

1975), São Paulo – Rio de Janeiro (CPRM 1978), e também por dados gravimétricos 

terrestres provenientes de diferentes projetos integrados no trabalho de Rosales (2004). O 

mapa aeromagnético de intensidade total do campo, mostrado na figura 3, compreende uma 

área de aproximadamente 5.000 km
2
 extraída do Projeto São Paulo – Rio de Janeiro. Nesse 

projeto o espaçamento das linhas de vôo, de direção N30W, foi de 1 km, a altura de vôo de 

150 m e o intervalo de amostragem de 1 s de arco. 
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A feição estrutural que se destaca no mapa de intensidade total é um nítido sistema de 

lineamentos magnéticos denominado “Lineamento Guapiara”, que é marcado por intensos 

gradientes do campo magnético na direção NW (figura 3). Esse comportamento anômalo de 

caráter regional que pode ser acompanhado sob os sedimentos da Bacia do Paraná, é atribuído 

a um denso enxame de diques máficos que se colocou no Mesozóico durante o processo de 

ruptura e separação continental entre a América do Sul e a África. Esses diques são 

evidenciados em superfície por blocos soltos de diabásio maciços, com típica alteração em 

“casca de cebola”. Em apenas um afloramento, na Pedreira SOMIBRAS Ltd. no município de 

Capão Bonito, foi observado um dique de diabásio in situ com aproximadamente 50 cm de 

espessura cortando o granito Capão Bonito. O padrão de lineamentos magnéticos NW-SE se 

sobrepõe ao padrão de anomalias de direção NE, esse último relacionado às rochas 

precambrianas do Domínio Apiaí. 

O campo magnético total relativo às rochas precambrianas do setor norte e noroeste da 

área, com valores de amplitude de aproximadamente -10 a -50 nT, não apresenta variação 

significativa. Este domínio corresponde geologicamente à área de ocorrência dos 

metassedimentos e metavulcânicas de baixo grau do Grupo Itaiacoca e, em parte, dos 

sedimentos da Bacia do Paraná. Destaca-se neste setor uma anomalia elíptica alongada na 

direção NE que corresponde ao Complexo Granítico Ouro Verde, na qual a intensidade do 

campo alcança aproximadamente 200 nT. O limite entre o Grupo Itaiacoca e o batólito Três 

Córregos é marcado por um gradiente de natureza regional, alinhado na direção NE que em 

superfície corresponde à zona de cisalhamento de Itapirapuã. Junto ao granito Sguário (SG na 

figura 3) o alinhamento magnético que define a zona de cisalhamento de Itapirapuã encurva-

se para E-W para, em seguida, mudar sua direção para ENE até o granito Capão Bonito (CB 

na figura 3). Outro importante lineamento magnético de direção ENE aparece a sul dos 

granitos Capão Bonito e Sguário sendo associado a um ramo da zona de cisalhamento 

Quarenta-Oitava e à zona de cisalhamento Conceição do Erval (Rosales 2004). Essa última 

aparentemente une-se, a sudoeste, com a zona de cisalhamento de Itapirapuã. É importante 

considerar, contudo, que a região entre os granitos Capão Bonito e Sguário encontra-se 

fortemente afetada pela anomalia magnética Guapiara comprometendo a caracterização mais 

precisa do padrão aeromagnético registrado pelas rochas precambrianas. A norte e oeste do 

granito Capão Bonito, por exemplo, é possível observar um estreito, porém importante 

gradiente, que se estende por aproximadamente 100 km na direção E-W e que pode 

corresponder a uma estrutura precambriana. Todavia, a cobertura sedimentar e alteração das 
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rochas do embasamento na borda da Bacia do Paraná dificultam a caracterização de estruturas 

geológicas neste setor da área de estudo. 

Figura 3 – Campo magnético total (em nanoTesla) da região estudada. SG e CB correspondem respectivamente 
á localização dos granitos Sguário e Capão Bonito.  

A sul da zona de cisalhamento Itapirapuã observa-se a presença de um campo 

magnético mais pronunciado com valores de amplitude que variam de 50 a 200 nT e com 

gradientes orientados na direção NE (figura 3). Essa zona coincide espacialmente com a 

presença de um mínimo residual Bouguer com comprimento de onda da ordem de 15 km e 

valores de amplitude de -4 mGal (Rosales 2004). O modelo gravimétrico-estrutural de 

distribuição de densidades ao longo de um perfil E-W entre Jaguariaíva (PR) e Sete Barras 

(SP) associa esse setor às rochas intrusivas félsicas do Complexo Granítico Três Córregos 

(figura 4). Os dados gravimétricos permitiram estimar uma espessura crustal de 37 km para o 

Domínio Apiaí, sendo que o batólito na sua raiz mais profunda possuiria apenas 3,5 km de 

profundidade (Rosales 2004). O perfil da figura 4 posiciona a zona de cisalhamento de 

Itapirapuã entre um espesso pacote de metassedimentos e metavulcânicas a oeste (Grupo 

Itaiacoca) e uma crosta intermediária/superior soerguida adjacente ao granito Três Córregos. 

Outra feição marcante é o significativo volume de rochas densas entre os batólitos Três 

Córregos e Agudos Grandes, que corresponde espacialmente ao enxame de diques máficos do 

Lineamento Guapiara. 

10 km 
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Figura 4 - Distribuição de densidades entre Jaguariaíva (PR) e Sete Barras (SP) tendo como base a interpretação 
do modelo gravimétrico 2.5D da anomalia residual Bouguer (modificado de Rosales 2004). 

2.3 TRAMA E COLOÇÃO DO GRANITO ITAÓCA 

A fraca orientação preferencial dos minerais constituintes nos granitos intrusivos em 

estudo é similar à feição textural apresentada pelo granito Itaóca. Este último se posicionou há 

623±10 Ma. (idade U-Pb SHRIMP em zircão, Salazar et al. 2008) na junção entre as zonas de 

cisalhamento Quarenta Oitava a norte, Ribeira a sul e Figueira a nordeste, intrudindo rochas 

metassedimentares do subgrupo Lajeado. Trata-se de um monzogranito com textura 

magmática preservada, caracterizada pela presença de fenocristais de K-feldspato, 

plagioclásio, quartzo, anfibólio, biotita, além de titanita, epidoto e magnetita. Na sua borda sul 

a rocha granítica possui trama milonítica orientada N60E/56N que é bem definida por micas 

deformadas e, agregados lenticulares de quartzo e feldspatos. Os estudos magnéticos, 

mineralógico e textural dos óxidos constituintes do granito Itaóca revelaram a prevalência de 

magnética multidomínio (figura 5) como o marcador magnético da rocha cuja susceptibilidade 

media é de 18,51 mSI (SD 6,27). 

Ao igual que no granito Ribeirão branco, os óxidos do granito Itaóca mostram que a 

magnetita em cristais idiomórficos ou em agregados com refletância homogênea esta 

associada a minerais máficos e titanita. Subordinadamente e como uma fase tardia, 

desenvolveram-se localmente magnetitas aciculares incluídas em biotitas em tanto que em 

alguns cristais de titanitas ouve desenvolvimento de cristais xenomórficos de óxidos de ferro 

que exibem refletância heterogênea marcada pela alternância de bandas claras e escuras com 

limites bem definidos. Esta mineralogia lhe proporciona ao monzogranito porfirítico Itaóca 

uma trama magnética caracterizada principalmente por elipsóides com forma planar (T > 0,2) 

e alto grau de anisotropia (P > 1,12), e por alguns elipsóides neutros com anisotropia 
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moderada (0,2 < T < -0,2 e P < 1,12). A foliação magnética apresenta uma organização 

concêntrica que mergulha suavemente para o centro do plúton e aumenta de inclinação para as 

bordas do mesmo. A lineação magnética possui inclinação sub-horizontal com padrão de 

distribuição concêntrico que parece amoldada entorno de mega enclaves da rocha encaixante. 

 

Figura 5 - Características texturais dos óxidos presentes no granito Itaóca. A) agregado de magnetitas em 
diferentes tamanhos em contacto com titanitas, B) magnetitas aciculares contidas em clivagens de 
biotita, C e D) óxidos de ferro e titânio com hábitos lamelares desenvolvidos ao interior de titanitas. 

Nesta configuração da lineação magnética há uma marcada tendência de acomodação 

magmática do centro para nordeste e uma segunda trajetória normal a esta e orientada para 

NW. Na borda granítica milonitizada a trama magnética tende a ser paralela à zona de 

cisalhamento Ribeira e sua orientação coincide com a atitude da foliação milonítica medida 

em campo. A comparação da trama magnética com a trama de silicatos (biotita e anfibólio) 

determinada mediante análises de orientação preferencial de forma revela uma total coerência 

em forma e orientação das duas subtramas minerais (Salazar et al. 2008). 

Na acomodação plutônica de Itaóca as forças de ascensão teriam predominado na 

definição da estrutura interna ovalada e na organização da trama que sugere achatamento no 

topo do plúton. O alojamento plutônico de Itaóca teria relação como o aumento da 

deformação transpressiva no bloco Lajeado devido a que: i) a lineação magnética de baixo 

ângulo, embora distribuída em guirnalda na estéreo rede (hemisfério inferior de Lamber 

Smith) define um ponto máximo cuja orientação para NE é paralela ao plano de encurtamento 
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sub-horizontal determinado nas dobras abertas do sinforme Calabouço que aflora no Bairro da 

Serra (Campanha & Sadowski 2002), ii) na borda sul do corpo granítico a foliação milonítica 

com atitude N60E/56N contrasta com a foliação nos filitos encaixantes que apresenta 

cinemática de cavalgamento para norte, iii) a continuidade da zona milonitizada para nordeste 

e sua junção com um domínio onde a inclinação da lineação magnética muda de moderada 

para alta poderia corresponder a uma zona de alimentação magmática possivelmente 

relacionada com a falha reversa Figueira. Estas feições estruturais foram provavelmente 

desenvolvidas durante os estágios de exumação do domínio Apiaí. 
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3  ANÁLISES PETROGRÁFICAS 

O plúton Ribeirão Branco possui uma área de aproximadamente 800 km
2
, sendo 112 

km de comprimento na direção ENE e, em média, 7,2 km de largura. Sua textura é porfirítica 

marcada por fenocristais prismáticos de K-feldspato inseridos na matriz inequigranular média 

a grossa contendo minerais máficos, K-feldspato e quartzo. O contato da borda norte é feito 

por uma zona de falha cuja característica principal é uma marcante cataclase, a oeste com o 

granito Sguário, e a leste ele é recoberto por sedimentos da Bacia do Paraná. Na borda sul o 

plúton intrude metassedimentos da Formação Água Clara. Duas fácies predominam no 

maciço granítico. A primeira, de maior expressão em área, consiste de um granito porfirítico 

de grão grosso (figura 6A) enquanto a outra fácies, mais restrita, é mais máfica contém 

escassos fenocristais de K-feldspato (figura 6B). 

 

Figura 6 - Texturas principais que afloram no granito Ribeirão Branco. A) unidade porfirítica média a grossa 
caracterizada pela ocorrência de fenocristais de K-feldspato rosa (RB30), base da foto 10 cm B) 
unidade cinza mais máfica com escassos fenocristais de K-feldspato (RB31), base da foto 6 cm. 

3.1 PETROGRAFIA DO GRANITO RIBEIRÃO BRANCO 

No microscópio os fenocristais de K-feldspato são idiomórficos a hipidiomórficos, 

pode apresentar tanto maclas de Carlsbad como padrão em xadrez típico de microclina. Os 

fenocristais geralmente contêm inclusões de biotita e óxidos. Cristais hipidiomórficos a 

idiomórficos de plagioclásio (Pl), tanto em grãos isolados como em agregados, exibem limites 

A B 
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parcialmente corroídos, as vezes zoneados, e geminação polissintética (figura 7). Quartzo 

(Qtz) em grãos xenomórficos ocorre em agregados geralmente com extinção ondulante. 

Biotitas (Bt) com bordas corroídas comumente aparecem em agregados. Hornblenda (Hbl) 

hipidiomórfica está associada com biotita e óxidos. 

 

Figura 7 - Associação mineral típica do granito porfirítico. A) Cristais de K-feldspato (Kfs) internamente 
alterados e de plagioclásio (Pl) com geminação polisintética, em contato com titanita, biotita e 
minerais opacos, B). Quartzo (Qtz) com extinção ondulante associado com hornblenda (Hbl), K-
feldspato (Kfs), biotita, titanita e minerais opacos, C) hornblenda em contato como biotita, 
epidoto, K-feldspato e quartzo, D) magnetita associada a titanita, hornblenda, biotita e 
plagioclásio. Base da microfotografia = 5 mm. 

Os minerais acessórios são principalmente a titanita subidiomórfica, que as vezes 

forma agregados que estão sempre associada com biotita, apatita, zircão e epidoto (figura 8). 

Entre os opacos destacam-se grãos de magnetita idiomórficos a hipidiomórficos, isolados ou 

em agregados, localmente exibindo inclusões de calcopirita e apatita. Hematita é encontrada 

associada com magnetita, enquanto a titanohematita ocorre frequentemente inclusa na titanita. 

Ilmenita forma cristais idiomórficos tabulares e aparecem como inclusão na titanita e biotita. 

Titanohemetita e ilmenita formam a paragênese secundária mais comum no granito 

porfirítico. Alguns minerais opacos mais grossos apresentam no interior uma refletância 
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variável na forma de lamelas mais escuras ou mais claras que a do cristal hospedeiro, o que é 

atribuído à associação entre dois óxidos (figura 8A). As vezes ocorre a separação total de 

cristais xenomórficos de hematita e de ilmenita (figura 8B). Na clivagem de biotita alterada é 

comum a ocorrência de finas acículas de hematita e ilmenita e, na borda da mica, de finos 

cristais xenomórficos de magnetita (figura 8B). Grãos isolados de ilmenita na matriz ocorrem 

localmente. 

 

Figura 8 - Associação K-feldspato, titanita, biotita, quartzo e minerais opacos. A) Hematita (Hem) inclusa em 
magnetita (Mgt) e titanita (Ttn), e ilmenita (Ilm) em cristais aciculares em biotita. B) grãos 
xenomórficos e lamelas de hematita - ilmenita, hematita incluída em titanita, e acículas de ilmenita e 
hematita na clivagem da biotita. Base da microfotografia = 5 mm. 

A deformação no granito é localizada e se concentra nos limites definidos por zonas de 

cisalhamento ou no contato com o granito Sguário. A deformação é do tipo rúptil-ductil 

(figura 9) e está acompanhada de alteração hidrotermal. Os mecanismos de recristalização 

dinâmica observados no feldspato são o fraturamento e os limites interlobados definindo 

localmente dentro de um grão ou nas suas bordas recristalização por bulging e até rotação de 

subgrãos. Outras feições de deformação incluem os limites interlobados entre feldspatos, 

incipiente rotação de subgrãos de diferentes tamanhos, e texturas mirmequíticas de 

substituição de plagioclásio por K-feldspato setorizada em zonas com diminuição do tamanho 
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de grão. Dos minerais máficos só restaram biotitas que estão intensamente alteradas para 

cloritas, fraturadas e microdobradas. 

 

Figura 9 - Granito porfirítico deformado situado na borda norte do plúton (RB54), caracterizado pela 
alternância de protocataclasito e cataclasito (faixa diagonal na imagem). Base da foto 8 cm. 

3.2 PETROGRAFIA DO GRANITO CAPÃO BONITO 

O álcali-feldspato biotita granito Capão Bonito é uma rocha de cor rosa a vermelha 

intensa, inequigranular, de tamanho médio a grosso, contendo K-feldspato, plagioclásio, 

quartzo, biotita e, raramente, muscovita primária. O plúton apresenta formato irregular, com o 

corpo principal alongado na direção E-W ocupando uma área de aproximadamente 75 km
2
 

(15 km x 5 km). O contato com a encaixante na parte norte é feito por falha marcada 

localmente por intenso fraturamento e cataclase. Xenólitos alongados a ovalados de 

metassedimentos são encontrados próximos aos contatos, destacando-se uma lente de 

quartzito alinhado na direção NE-SW e situado próximo ao contato oeste da intrusão 

principal. Dois corpos graníticos menores, subcirculares, ocorrem a nordeste do corpo 

principal. Seus contatos são inferidos, visto que esses corpos estão parcialmente cobertos por 

solo e sedimentos provenientes da alteração das rochas da Bacia do Paraná. 

O granito Capão Bonito é um corpo avermelhado, homogêneo e normalmente 

isotrópico, características essas que o valorizam para uso como pedra ornamental. 

Localmente, contudo, ele apresenta uma orientação preferencial de forma marcada por 

feldspatos. Estes últimos ocorrem em agregados e, quando isolados, podem exibir razões 
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axiais de até 3:1. Os cristais de feldspato apresentam contatos retos a irregulares. Embora a 

composição do maciço seja praticamente homogênea, variações texturais permitem 

diferenciar uma fácies inequigranular grossa com fenocristais de K-feldspato mostrando uma 

discreta orientação preferencial (figura 10A), e uma fácies inequigranular, com os feldspatos 

ocorrendo predominantemente em agregados, de cor vermelha intensa (figura 10B) 

 

Figura 10 - Texturas típicas do granito Capão Bonito, A) Agregado e feldspato de cor “vermelho-carne” com 
fenocristais e agregados de feldspato inseridos na matriz de granulação média consistindo de 
quartzo, biotita e plagioclásio, B) discreto alinhamento de fenocristais de feldspato rosa. Base da 
foto 10 cm 

No microscópio os feldspatos apresentam granulação grossa e ocorrem em agregados 

hipidiomórficos a idiomórficos de ortoclásio e microclina. Os limites de grãos são retos e 

serrilhados, neles são comuns inclusões de pequenos cristais de plagioclásios xenomórficos e 

magnetita idiomórfica. Três tipos de ocorrências de plagioclásios foram observados em 

lâmina. Quando associado com K-feldspato o plagioclásio é xenomórfico e exibe geminação, 

zoneamento e alteração pontual para mica branca. Cristais isolados de plagioclásio 

hipidiomórfico a idiomórfico apresentam comumente geminação polissintética e aparece 

incluso em K-feldspato como pertitas. O quartzo é intersticial entre os cristais de feldspato, é 

xenomórfico e geralmente ovalado e amebóide; exibe extinção ondulante, fissuras e limites 

lobados. 

A biotita alterada é o mineral máfico dominante na rocha. Ela é intersticial, geralmente 

de grão médio, e hipidiomórfica a xenomórfica. Foram diferenciados três tipos de biotitas:  

i) biotitas grossas, cor marrom escuro e aparência lisa, com inclusões de quartzo, 

magnetita, zircão, apatita (figura 11A). Nelas a alteração hidrotermal gera 

corrosão de borda e, ao longo da clivagem, formação de ilmenita acicular. 
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ii) biotitas deformadas de hábito fibroso, cor castanho claro a verde claro, com 

bordas corroídas por alteração hidrotermal, contendo inclusões de magnetita, 

zircão e apatita. É comum a presença de ilmenitas secundárias finas alinhadas na 

clivagem e na borda do grão (figura 11B). 

iii) biotita fina, xenomórfica, de origem hidrotermal, preenchendo fraturas ou bordas 

de alteração das biotitas marrom (figura 11A). 

 

 

Figura 11 – Alteração tardi a pós – magmática em minerais do granito Capão Bonito. A) Biotita grossa alterada 
em contato com biotita mais fina na borda (CB32). B) Biotita verde em contato com quartzo (Qtz) e 
microclina; opacos aciculares aparecem na clivagem e na borda do grão (CB59), C) K-feldspato em 
contato com biotita e quartzo, D) K-feldspato pertítico com geminação Carlsbad. Lado maior 5 mm 

Os óxidos de ferro estão associados com a mica. Eles geralmente são hipidiomórficos 

a xenomórficos, aparecem como cristais isolados ou em agregados e podem adotar hábitos 

aciculares ou arredondados quando estão inclusos nas clivagens e nas bordas alteradas da 

mica, respectivamente. Cristais individuais de magnetita grossa idiomórfica estão associados 

com feldspatos, ou então ocorrem em agregados hipidiomórficos a xenomórficos englobados 

por biotita. Magnetita em agregados constituídos por cristais finos a grossos aparecem 
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acompanhados por cristais xenomórficos de titanohematitas. Cristais aciculares finos em 

agregados de rutilo se observam localmente. 

A alteração hidrotermal que afeta a mineralogia primária é pervasiva em todo o plúton, 

embora mais intensa na borda norte no contato com uma zona de falha. A alteração dos 

silicatos máficos produz principalmente clorita, enquanto muscovita resulta da alteração de 

feldspatos. De forma restrita aparecem zoisita e minerais argilosos. 

3.3 PETROGRAFIA DO GRANITO SGUÁRIO 

O álcali- feldspato biotita granito Sguário é um plúton ovalado com 13 km de 

comprimento por 7 km de largura, e que aflora em uma área de aproximadamente 65 km
2
. Ele 

é constituído por três unidades magmáticas que variam em composição, tamanho de grão e 

cor, esta última variando de cinzenta para vermelho e vermelho intenso. As unidades são as 

seguintes (Theodorovicz et al., 1998): i) biotita granito cinza de granulação média com alguns 

fenocristais de K feldspato, ii) biotita granito porfirítico vermelho a cinza-claro, maciço e, no 

centro da intrusão, iii) um granito fino equigranular a porfirítico com tonalidades cinza e 

avermelhado e variações a vermelho intenso. Como observa Theodorovicz et al. (1998), as 

fácies cinza e avermelhada são encontradas nos diferentes setores do maciço, as vezes num 

mesmo afloramento, o que torna inviável a separação cartográfica desses tipos. A fácies 

equigranular leucogranítica, contudo, é restrita à porção central da intrusão e, portanto 

individualizada no mapeamento. Outras características marcantes do Sguário são a presença 

de fluorita que invariavelmente aparece na sua composição, bem como a existência de 

texturas rapakivíticas (viborgito) encontradas em algumas fácies porfiríticas (Theodorovicz et 

al., 1988; Bettencourt et al. 2005). O Sguário intrude, na sua porção norte e leste, o granito 

porfirítico Ribeirão Branco, enquanto a oeste ele esta parcialmente coberto por sedimentos da 

Bacia do Paraná. Na borda sul ele é intrusivo em metapelitos e quartzitos de baixo grau da 

Formação Água Clara. Intrusivo nesses metassedimentos aflora o stock Correas que contém 

mineralizações de cassiterita e wolframita em mica-topázio greisens, brechas e storworks de 

quartzo (Goraieb 2001). Em razão das semelhanças composicionais entre Sguário e Correas, 

Goraieb (2001) propôs que o Correas corresponderia a uma fase diferenciada e evoluída do 

Sguário, a exemplo do que ocorre em outras províncias estaníferas plutônicas (Bettencourt et 

al. 2005). Deformações protomiloníticas internas no corpo intrusivo estão vinculadas com 

manifestações localizadas de zonas de cisalhamento. 
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A unidade cinza-avermelhada porfirítica possui tamanho de grão médio a grosso, 

textura inequigranular marcada por fenocristais isolados de K-feldspato de até 2 cm de 

comprimento. O granito porfirítico vermelho é constituído por cristais euédricos de K-

feldspato, alguns forman agregados. A matriz é de granulação média nos dois tipos inclui o 

plagioclásio, quartzo, biotita e minerais acessórios. A descrição petrográfica desses granitos 

se fez de forma integrada. 

Os minerais de K-feldspato são hipidiomórficos a idiomórficos, apresentam contatos 

retos a irregulares, e geralmente exibem feições de deformação rúptil e alteração para mica 

branca e a argilominerais. Alguns fenocristais possuem inclusões de cristais finos de 

plagioclásio e óxidos (figura 12). O plagioclásio hipidiomórfico exibe contatos retos a 

serrilhados e frequente geminação polisintética. Localmente observam-se cristais finos com 

extinção irregular assim como alteração heterogênea para mica branca e argilominerais mais 

intensas no centro, o que sugere possível zoneamento na composição desses grãos. Em alguns 

cristais observa-se a presença de lamelas albíticas no K-feldspato (pertita), bem como 

plagioclásio com geminação polissintética. O quartzo ocorre tanto com cristais intersticiais 

isolados ou na forma de agregados. Seus contatos variam de interlobados, serrilhados a retos. 

Extinção ondulante heterogênea e microfissuras são as feições deformacionais mais comuns 

no quartzo. 

 

Figura 12 - Texturas dos feldspatos no granito Sguário. A) feldspato com geminação Carlsbad contendo 
inclusões de plagioclásio (Pl), em contato serrilhado com biotita (Bt), feldspato (Kfs) e quartzo 
(Qtz) (SG35). B) Fenocristais de K-feldspato (Kfs) contendo inclusões zonadas de plagioclásio (Pl), 
mais cálcico no centro (alterado) e sódico na borda (SG43). Microfotografias com nicóis cruzados; 
base da microfotografia = 5 mm. 

O mineral máfico dominante no Sguário é a biotita, ela se encontra frequentemente 

cloritizada, com formação de óxidos de Fe ao longo se seus planos de clivagem (figura 13A). 

A biotita ocorre tanto em agregados como em grãos isolados. Elas são subidiomórficas a 
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xenomórficas e possuem tamanhos variáveis. Suas bordas normalmente estão corroídas pelo 

aparecimento de clorita e minerais opacos. Hornblenda possui ocorrência restrita e em geral 

está alterada para clorita e epidoto (figura 13B). 

 

Figura 13 - Biotita cloritizada com minerais opacos alongados na clivagem e na borda do grão (A) (SG38), e 
cristal de hornblenda (Hbl) parcialmente substituído por clorita(Chl) e epídoto (Ep) (SG17). Base da 
imagem = 5 mm. 

Os óxidos de ferro no granito Sguário são principalmente magnetita e hematita que, 

em geral, hemoilmentias se associam-se aos processos de alteração hidrotermal de minerais 

máficos. A magnetita ocorre tanto como cristais isolados como em agregados. Os grãos são 

idiomórficoa a hipidiomórficos com tamanho variável. Eles exibem refletância homogênea e 

podem conter inclusões de apatita. A hematita ocorre como cristais alongados alguns com 

composição aparentemente homogênea. Outros grãos de hematita mostram variações 

microvermiculares de ilmenita, ou bandas que passam de maior refletância na borda para 

menor refletância no centro, sugerindo variação nos teores de Ti e Fe. Finos cristais de 

ilmenita e titanohematita (hemoilmenita) estão associados à cloritização da biotita; nestes seus 

hábitos são aciculares, arredondados e vermiculares, com ocorrência dispersa nas zonas de 

forte alteração da biotita. 

 

A B 



40 
 

4  ANÁLISES DE ORIENTAÇÃO PREFERENCIAL DE 

FORMA 

Em geologia estrutural a interpretação da trama de rochas graníticas tem sido usada 

para estabelecer relações entre as estruturas preservadas nos plútons e as existentes no seu 

entorno. Principalmente no caso em que as internas ao plúton apresentem organização 

macroscópica (Paterson & Vernon 1995; Paterson et al. 1989, Paterson & Tobisch 1992). 

Quando dita organização é difícil de determinar, a combinação de análises de orientação 

preferencial de forma (OPF) mediante tratamento de imagens e de anisotropia de 

susceptibilidade magnética (ASM) permite caracterizar a orientação e o grau de anisotropia de 

uma ou mais subtramas minerais graníticas.  

No granito Capão Bonito foram realizads análises de OPF para testar e qualificar a 

estabilidade, e coherencia a escala de afloramento das subtramas de agregados de minerais 

máficos (biotita + anfibólio), e dos agregados de feldspato. Tendo presente as características 

mineralogicas, texturais e extructurais da rocha granítica o estudo da OPF é orientado a 

avaliar e comparar a consistência da forma, orientação e qualidade das subtramas da OPF dos 

silicatos e da ASM dos óxidos. A ênfase no estudo da OPF no granito Capão Bonito é devida 

a que este apresenta pervasiva alterção hidrotermal a qual pode gerar tramas magnéticas 

sequndárias. 

4.1 ORIENTAÇÃO PREFERENCIAL DE SILICATOS E ANISOTROPIA 

MAGNÉTICA 

Nos estudos de orientação preferencial de forma (OPF) são necesárias a integração de 

dados pertencentes a pelo menos três faces de rocha subortogonais entre si. Uma vez 

orientadas essas faces são fotografadas com uma câmera digital de alta resolução, logo as 

imagens são transferidas ao computador para posterior tratamento utilizando programas de 

edição de imagem. Os minerais escuros (máficos) são facilmente isolados da matriz clara 

(quartzo-feldspática) por processos de limiarização (thresholding). 

Uma vez isolada a fase máfica e a imagem transformada em binária, calculam-se os 

parâmetros de distribuição de máficos mediante o Método do Tensor de Inércia ou interceptos 
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(Apêndice B). O cálculo do elipsóide representativo da distribuição dos máficos é feito de 

duas maneiras. Após o tratamento digital das imagens cada uma delas é subdividida em 2 ou 3 

setores distintos e determinados os parâmetros das elipses seccionais. Cada setor deve conter 

pelo menos 100 grãos. As elipses de cada setor são recombinadas nas três faces que fornecem, 

por combinação 62 ou 63, para um total de 64 ou 216 elipsóides respectivamente (Launeau, 

2004). Finalmente é calculado o elipsóide que contem os parâmetros da trama de cada 

imagem das diferentes faces catalogadas (combinação 13 = 1 elipsóide). 

A separação dos feldspatos da imagem digital requer procedimentos mais elaborados 

que o tratamento digital da fase escura. Da imagem final classificada são excluídos os 

máficos, o plagioclásio e o quartzo, estes últimos apresentando tons de cinza-claro. Após 

classificar o feldspato rosa-avermelhado calcula-se a O PF pelo método de Tensor de Inércia, 

quando o K-feldspato ocorre em agregados se usa o método dos Interceptos. A caracterização 

da OPF de feldspato é similar à OPF de máficos, ou seja, 1 elipsóide representa a trama total 

que integraliza todos os elipsóides obtidos da subdivisão de cada imagem em setores, da 

recombinação da subtrama de cada setor e da integração com as subtramas das demais faces. 

Finalmente, são extraídos entre 4 e 6 cilindros de rocha para determinação da anisotropia 

magnética de cada sítio estudado. O método usado para o cálculo do tensor ASM (kl > k2 > 

k3) é descrito no apêndice B.  

No estereograma (hemisfério inferior) também são lançadas as direções do tensor total 

(combinação 13 = 1 elipsóide). Se o tensor total situa-se no interior do cone de 1σ, pode-se 

considerar que: (i) a combinação 62 ou 63 descreve a trama do sítio, e (ii) a orientação 

preferencial é uniforme na imagem. A distribuição das direções principais também pode ser 

descrita por contornos de densidade. Nesse caso, a área de amostragem é homogênea se os 

eixos do tensor total (combinação 13) estiverem situados no interior (ou próximos) das 

respectivas áreas de máxima densidade. 

4.1.1 OPF de silicatos e ASM do granito Capão Bonito 

O estudo da Orientação Preferencial de Forma (OPF) no granito Capão Bonito foi 

realizado em amostras de 13 pedreiras utilizadas para extração de rocha ornamental (figura 

14). Em ditas amostras as caracteristicas texturais e de composicão são similares, variacões de 

tonalidade decorrentes de mudanças no grau de alteracão hidrotermal são comuns. Neste 

granito equigranular grosso de aparencia isotropica os cristais de K-feldspato formam 

principalmente agregados, estes são os constituites principais da matriz na que tambem ocorre 
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quartzo, biotita e oxidos de ferro. O K-feldspato deste granito apresenta tons de rosa e 

vermelho isto permite utilizar filtros de separação de cores que destacam apenas as regiões da 

imagem com a referida tonalidade e facilita isolar os mesmo da matriz. 

 

Figura 14. Localização dos sítios com estudo de análise de imagem no granito Capão Bonito (SP). Os sítios 
CB78-9 e CB10 são atualmente utilizados para extração de rocha ornamental pela SOMIBRAS Ltd. 

4.1.1.1 OPF de silicatos, Anisotropia de Susceptibilidade e Remanência 

A figura 15 exemplifica como os dados de OPF e anisotropia magnética são 

apresentados e comparados. A forma dos elipsóides de ASM e de ARA de 12 espécimes do 

sítio CB47-1 é, respectivamente, neutro a prolato (T ≤ O) e neutro a oblato (T ≥ O). O grau de 

anisotropia (P) é menor na ASM (média de 1,10) comparado à ARA (média de 1,20). O 

arranjo da trama magnética, contudo, é semelhante na ASM e na ARA. A lineação (kl e klA) 

agrupa-se no quadrante NE do estereograma (hemisfério inferior), enquanto os pólos da 

foliação (k3 e k3A) agrupam-se no quadrante NW. Os eixos k2 (k2A) e k3 (k3A) tendem a se 

dispersar no plano normal a kl (klA), embora suas distribuições sejam distintas como indicam 

os respectivos cones de confiança (95%) separados um do outro. A susceptibilidade moderada 

a alta do sítio (≈ 2,13 mSI, tabela 1), indica que as propriedades magnéticas são controladas 

pela magnetita multidomínio. 

A OPF de minerais máficos e feldspato da amostra CB47-1 é bem definida (√F ≤ 

3,3%, tabela 1), com o elipsóide neutro na trama de máficos e prolato (linear) na de feldspato. 

As direções principais dos 216 elipsóides agrupam-se definindo uma lineação (A) e uma 

foliação (plano perpendicular a C). Cada conjunto de eixos do tensor contém um cone de 

dispersão centrado em torno da direção média contendo aproximadamente 68% dos dados (lσ, 
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figura 15). No estereograma (hemisfério inferior) também são lançadas as direções do tensor 

total (combinação 1
3
 = 1 elipsóide). Se o tensor total situa-se no interior do cone de 1σ, pode-

se considerar que: (i) a combinação 6
3
 descreve a trama do sítio, e (ii) a orientação 

preferencial é uniforme na imagem. A distribuição das direções principais também pode ser 

descrita por contornos de densidade (figura 15). Nesse caso, à área de amostragem é 

homogênea se os eixos do tensor total (combinação 1
3
) estiverem situados no interior (ou 

próximos) das respectivas áreas de máxima densidade. 

 

Figura 15 - Parâmetros direcionais (estereograma de Schmidt, hemisfério inferior) e escalares (T, parâmetro de 
forma, P, grau de anisotropia) dos tensores de anisotropia de susceptibilidade (ASM), remanência 
anisterética (ARA) e OPF de silicatos calculado pelo Tensor de Inércia (máficos), e Método dos 
Interceptos (feldspato) do sítio CB47-1. 
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Comparado o grau de anisotropia (P) dos minerais máficos com o do K-feldspato do 

sítio CB47-1, como também a OPF dos demais sítios, nota-se que a anisotropia dos máficos é 

maior que no K-feldspatos. Esta diferença está relacionada ao método de cálculo da OPF dos 

minerais máficos (Tensor de Inércia) e K-feldspato (Interceptos) por tanto, não tem 

significado no estudo da trama (Launeau & Robin, 2005). Entretanto, as variações dos 

parâmetros escalares (P, T) determinados com o mesmo método são similares e podem ser 

usados na interpretação de processos geológicos (Salazar et al. 2008; Rodrigues et al. 2010). 

No tocante às orientações das direções principais de OPF dos máficos e do K-feldspato, não 

há restrições em quanto a sua interpretação independentemente do cálculo utilizado na 

caracterização da trama. No sítio CB47-1, por exemplo, as direções da trama de máficos e K-

feldspato são coaxiais. Se comparadas a OPF e a anisotropia magnética (ASM, ARA) elas não 

são coaxiais. Há uma nítida obliquidade entre os respectivos elipsóides, com a lineação de 

silicatos e a lineação magnética fazendo um ângulo em torno de 40°.  

Dos treze sítios investigados nove apresentam tramas subcoaxiais (eg.CB47-1), ou 

seja, quando os eixos da OPF e ASM são correspondentes e apresentam orientação 

subparalela a moderadamente oblíqua. Quatro sítios apresentam inversões parciais de eixos, 

sendo três inversões relacionadas o eixo k3 e uma (pseudo) inversão envolvendo o eixo kl. De 

modo geral, os resultados mostram que a lineação (kl, A) é o elemento mais estável da trama. 

Os parâmetros da OPF e a anisotropia de susceptibilidade das pedreiras do Capão Bonito 

estão listados na tabela 1. 

Tabela 1 - Parâmetros da OPF de minerais máficos e K-feldspato e a respectiva ASM no granito Capão Bonito. 

MÁFICO    A B C 

sítio 
 

P T Dec Inc Dec Inc Dec Inc 

CB47-1 3.3 1.268 0.027 017 24  130 42 264 39 

CB51-2 3.1 1.218 -0.600 013 04 117 78 280 11 

CB53-3 3.3 1.168 -0.094 023 27 289 09 180 61 

CB4 3.8 1.367 0.230 008 16 275 07 162 72 

CB5 4.9 1.197 0.108 058 04 322 53 150 34 

CB6 4.0 1.231 0.496 222 11 315 15 097 70 

CB7 4.2 1.239 0.067 298 17 204 13 078 68 

CB59-8 3.8 1.293 0.577 358 25 093 12 207 61 

CB78-9 5.3 1.276 -0.131 021 01 111 76 290 14 

CB10 2.7 1.139 -0.493 021 01 113 53 289 36 

CB76-11 3.3 1.242 0.029 035 20 129 11 247 67 

CB33-12 2.4 1.292 0.038 231 20 350 43 129 29 

CB35-14 3.0 1.221 -0.881 041 03 290 80 130 10 
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MÁFICO    A B C 

sítio 
 

P T Dec Inc Dec Inc Dec Inc 

K-FELDSPATO          

CB47-1 1.2 1.115 -0.355 021 31 158 50 277 22 

CB53-3 0.9 1.072 -0.484 335 08 208 76 067 11 

CB4 1.0 1.116 0.677 069 19 336 07 226 69 

CB5 1.5 1.054 0.209 068 08 327 53 164 35 

CB7 0.9 1.058 -0.557 275 19 181 10 066 68 

CB78-9 1.9 1.100 -0.031 201 01 102 81 291 08 

CB10 0.8 1.048 -0.835 228 19 351 58 128 25 

CB35-14 0.8 1.123 0.689 202 23 070 57 302 21 

ASM    k1 k2 k3 

sítio k (mSI) P T Dec Inc Dec Inc Dec Inc 

CB47-1 2.130 1.319 -0.161 063 22 183 50 318 31 

CB51-2 0.969 1.218 -0.115 041 27 215 62 310 03 

CB53-3 2.320 1.050 -0.750 352 06 084 16 241 72 

CB4 1.740 1.331 0.010 035 05 280 79 126 09 

CB5 2.450 1.177 0.220 036 30 174 52 294 21 

CB6 1.260 1.210 -0.235 246 07 145 53 341 36 

CB7 2.250 1.229 -0.024 233 02 143 04 347 85 

CB59-8 2.690 1.337 0.041 014 42 200 48 107 03 

CB78-9 1.340 1.290 -0.244 043 10 147 53 306 35 

CB10 0.959 1.123 -0.001 076 17 238 72 345 05 

CB76-11 0.617 1.250 -0.133 071 52 213 31 315 19 

CB33-12 0.952 1.352 0.183 227 03 104 85 317 4 

CB35-14 2.030 1.221 0.320 227 21 020 67 133 10 

( ), índice de ajuste; P, grau de anisotropia; T, parâmetro de forma; k, susceptibilidade média; A, B, C e kl, k2, k3, 
direções principais médias do tensor de forma e susceptibilidade magnética. 

Tramas oblíquas. Tramas de silicato e magnéticas oblíquas, como a do sítio CB47-1 

descrito precedentemente, constituem o tipo dominante no granito Capão Bonito. Elas são 

encontradas tanto em afloramentos separados uns dos outros por vários quilômetros, como na 

escala de afloramento. Como visto na Pedreira da SOMIBRAS Ltda. A OPF de dois sítios 

(CB10 e CB78-9) separados um do outro por aproximadamente 350m, foram estudadas para 

checar a homogeneidade da trama na escala de detalhe. A OPF de máficos e de feldspato do 

sítio CB78-10 é caracterizada por elipsóides prolatos (T ≤ -0.5) que definem uma lineação 

(eixo A) no quadrante SW (figura 16). Os eixos B e C do elipsóide tendem a se dispersar no 

plano normal à lineação. Todavia, os eixos C da trama de máficos são distintos dos eixos B 

para definir uma foliação com mergulho moderado para SE. 
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A trama magnética (ASM e ARA) é oblíqua em relação à trama de silicatos (ângulo de 

34° e 56° entre kl e a lineação de K-feldspato e de máficos). A obliquidade também se 

reproduz no ângulo entre a foliação magnética (ASM) e a foliação definida por minerais 

máficos, cujos pólos formam entre si um ângulo da ordem de 60°. Na ARA a projeção no 

estereograma dos cones de confiança de k2A e k3A estão sobrepostos, indicando que eles não 

são distintos no intervalo de confiança de 95%. O eixo klA define uma lineação com caimento 

para leste. A obliquidade entre as orientações do tensor ASM e ARA, definida pela distância 

angular entre kl e klA, é da ordem de 30°. As direções da ASM e da ARA podem ser 

consideradas indistintas estatisticamente visto que os cones de confiança em torno de suas 

respectivas direções principais se sobrepõe nos estereogramas. 

A susceptibilidade magnética do sítio CB10 de 0,96 mSI é considerada moderada a 

baixa (tabela 1). No estudo da mineralogia de granitos valores equivalentes de 

susceptibilidade mostram que as propriedades magnéticas são originadas pela magnetita, 

±maghemita e Ti-hematita. Biotita e ilmenita podem ainda contribuir para a susceptibilidade 

se assumimos que a "susceptibilidade residual" a 700°C é proveniente dos minerais 

paramagnéticos. 

No outro sítio do mesmo maciço (CB78-9) apresenta uma susceptibilidade da ordem 

de 1,34 mSI. As propriedades magnéticas destes granitos dependem fundamentalmente da 

magnetita multidomínio e Ti-hematita. 
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Figura 16 - Trama de forma de minerais máficos (Tensor de Inércia), de K-feldspato (Método de Interceptos) e a 
respectiva anisotropia de susceptibilidade (ASM), aasim como da anisotropia de remanência 
anisterética (ARA). Símbolos como na figura 15. T, parâmetro de forma, P, grau de anisotropia. 

O sítio CB78-9 apresenta uma trama de silicatos muito bem definida, com elipsóides 

que representam a distribuição de minerais máficos e feldspato praticamente coaxiais (figura 

17). As tramas de silicatos e magnética variam de neutra a linear (T ≤ 0). A lineação possui 

caimento suave para NNE (silicatos) e NE (ASM, ARA), enquanto a foliação mergulha forte 

(silicatos) a moderadamente (ASM) para SE. A ARA apresenta um arranjo linear com k2A e 

k3A dispersos no plano perpendicular a klA. Como os cones de dispersão dos eixos 

correspondentes de ASM e ARA se sobrepõe no estereograma, considera-se que as direções 

de anisotropia de susceptibilidade e remanência de CB78-9 não podem ser diferenciadas 

estatisticamente. 
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Figura 17 - Trama de forma de minerais máficos (Tenso r de Inércia) e feldspato (Método de Interceptos) e 
respectiva anisotropia de susceptibilidade (ASM) e anisotropia de remanência anisterética (ARA). 
Símbolos como na figura 15. T, parâmetro de forma, P, grau de anisotropia. 

Esses resultados mostram que a trama do maciço é homogênea, principalmente se 

comparadas as tramas de silicatos (máficos e feldspato) dos dois sítios. A foliação e a lineação 

magnética (ASM) definem uma trama oblíqua situada "à direita" da OPF de silicatos. A 

mesma relação é encontrada no sítio CB47-1. A ARA apresenta uma maior dispersão de suas 

direções principais, mas a distribuição é linear e coerente com o arranjo da trama de silicatos. 

A superposição dos cones de confiança da ASM e ARA indica que as respectivas direções 

principais não são distintas estatisticamente. 
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Tramas parcialmente inversas. Além da obliquidade entre tramas, foram 

encontradas inversões de eixos entre a anisotropia de susceptibilidade magnética e a OPF de 

silicatos. Estas inversões estão muitas vezes associadas à simetria do elipsóide prolato 

(inversão entre k2 e k3), ou oblato (inversão entre k1 e k2). Outro fator que favorece as 

inversões de eixos é a ocorrência de subtramas na OPF. Subtramas são definidas por 

populações de grãos dentro de uma mesma categoria de minerais com orientação distinta. O 

Método do Tensor de Inércia é capaz de detectar subtramas, se as mesmas têm relacão com o 

tamanho dos grãos. Na configuração "tensor médio", que corresponde ao cálculo "padrão" da 

OPF no programa ELLlPSOID.EXE, o peso maior da trama final é fornecido pelos grãos mais 

grossos (= maior área). Não entanto, no referido programa pode-se utilizar a configuração 

"elipse inversa", na qual a área dos grãos é ponderada para que os mais finos possam ter um 

peso maior no cálculo da trama (Launeau, 2004). 

Na distribuição fornecida pelo "tensor médio" dos máficos do sítio CB4 há uma nítida 

inversão entre os eixos intermediário e curto da OPF e da ASM (figura 18). Os respectivos 

eixos longos (A e kl), apesar da obliquidade da ordem de 30°, possuem um caimento suave no 

quadrante NE. A inversão se mantém na trama planar (T = 0,68) de K-feldspato determinada 

pelo Método de Interceptos. Este método define uma foliação que mergulha suavemente para 

NE a qual é subparalela ao plano de minerais máficos descrito pelo "tensor médio". 

 

Figura 18 - Anisotropia de susceptibilidade (ASM) e OPF de minerais máficos e feldspato (Método de 
Interceptos) do sítio CB4. A OPF de máficos é descrita pelo Método do Tensor de Inércia 
utilizando o cálculo do tensor médio e da elipse inversa. T, parâmetro de forma, P, grau de 
anisotropia. Símbolos como na figura 15. 

A trama de máficos descrita pela "elipse inversa" desloca os eixos C para a periferia 

do quadrante SE para se assemelhar à ASM tanto em orientação como na simetria do 
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elipsóide (neutro a prolato). Estes resultados indicam que a OPF de silicatos é composta por 

um arranjo sub-horizontal de grãos mais grossos de máficos (biotita) e feldspato, e um arranjo 

subvertical dos máficos mais finos. A susceptibilidade magnética moderada-alta (k = 1,74 

mSI) do sítio CB4, indica que a anisotropia depende principalmente da magnetita (± 

maghemita) e, subordinadamente, Ti-hematita. Os resultados do estudo da trama mostram que 

a magnetita associa-se aos máficos mais finos. 

A fração mais fina de minerais máficos também parece controlar a ASM do sítio 

CB51-2 (figura 19). Neste exemplo há uma boa correspondência entre a orientação 

preferencial de minerais máficos e a ASM, apesar da obliquidade das duas tramas (kl  A = 

35°). Além da obliquidade, o tensor da trama de máficos é descrito por um elipsóide prolato 

com os eixos B e C distribuídos no plano normal ao eixo A. O elipsóide calculado pela 

configuração "elipse inversa", apresenta forma neutra (T ≈ 0) e dispõe os eixos C na periferia 

do estereograma. Há uma excelente correspondência entre a distribuição da OPF dos máficos 

descrita pela "elipse inversa" e a ASM, mostrando que a trama dos máficos mais finos e a 

magnética estão estreitamente associadas. A susceptibilidade do sítio é da ordem de 0,97 mSI 

indicando que magnetita ± maghemita e Ti-hematita são os minerais responsáveis pelas 

propriedades (ferro)magnéticas do granito. 

 

Figura 19 - Anisotropia de susceptibilidade (ASM) e OPF de minerais máficos descritos pelo Método do Tensor 
de Inércia utilizando o cálculo do tensor médio e da elipse inversa T, parâmetro de forma, P, grau 
de anisotropia. Símbolos como na figura 15 
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Uma possível inversão entre kl e a lineação de minerais máficos é encontrada no sítio 

CB7. A susceptibilidade magnética, da ordem de 2,3 mSI, indica que as propriedades 

magnéticas dependem principalmente da magnetita. O elipsóide de ASM apresenta uma 

simetria neutra (T = -0,024) com direções principais relativamente bem definidas (figura 20). 

A lineação magnética, todavia, está situada junto ao eixo intermediário da OPF de minerais 

máficos (kl /\ B = 31°) sugerindo a inversão entre kl e k2. A trama associada à anisotropia de 

remanência exibe um arranjo planar, com k3A situado próximo ao centro do estereograma, 

enquanto os eixos klA e k2A se distribuem no plano principal do elipsóide que mergulha suave 

para sul. A sobreposição dos cones de confiança das direções de ASM e ARA indica que as 

direções das tramas são estatisticamente indistintas. 

As orientações da trama de máficos descritas no "tensor médio" e na "elipse inversa" 

deste sítio são estáveis em forma e orientação isto significa que a trama de máficos é 

homogênea independente do tamanho de grão. A OPF de K-feldspato, embora fracamente 

linear (T = -0,56) agrupa os eixos C próximos ao centro do estereograma indicando que o sítio 

possui uma foliação magnética (ASM, ARA) e de silicatos com mergulho suave para W e 

SW. Os dados disponíveis mostram que aparentemente não há um fator determinante na trama 

capaz de gerar a inversão entre kl e k2. A presença de finas magnetitas com domínio simples 

poderia induzir a inversão parcial de kl e k2 (eg. Rochete et al. 1992), porém o estudo da ARA 

que detectaria o efeito dos grãos com domínio simples na trama magnética não é conclusivo 

visto que a sobreposição dos cones de confiança de klA e k2A indicam que eles não se 

distinguem (figura 20). O agrupamento de kl, se contrapondo à dispersão de klA, sugere que a 

anisotropia dos silicatos paramagnéticos, possivelmente contendo inclusões de óxidos ferro 

magnéticos, controla a ASM do sítio. 
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Figura 20 - Anisotropia de susceptibilidade (ASM) e anisotropia de remanência anisterética (ARA) e respectiva 
OPF de minerais máficos (Tensor de Inércia) e feldspato (Método de Interceptos). Símbolos como 
na figura 15. T, parâmetro de forma, P, grau de anisotropia 

Tramas magnéticas complexas. São consideradas complexas aquelas em que a forma 

e as direções de ASM e ARA são distintas. Um exemplo típico é ilustrado no sítio CB-5 

(figura 21). Os elipsóides de ASM são neutros a oblatos (T ≥ 0) enquanto que o arranjo da 

trama tende de linear (cones de confiança alongados no plano perpendicular a kl). As direções 

da ARA exibem um arranjo planar. A susceptibilidade moderada-alta (k = 2,45 mSI) indica 

que a magnetita é o mineral responsável pela ARA. As diferenças entre os elipsóides de ASM 
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e da ARA sugerem, portanto, que a ASM depende do arranjo da trama de outras fases 

presentes na rocha, tais como a biotita (± anfibólio) e Ti-hematita.  

A trama de silicatos do sítio CB5 é estável é homogênea como indicam os elipsóides 

de forma predominantemente neutros, e a orientação estável da OPF calculada com o tensor 

médio, e a elipse inversa do Método dos Interceptos. A trama de silicatos define uma foliação 

com mergulho moderado para NW e uma lineação com caimento suave para NE. A lineação 

magnética (kl) é praticamente coaxial à lineação de silicatos, além de que é o elemento estável 

da trama. A foliação magnética (k3), parece situar-se entre a foliação de silicatos (mergulho 

para NW) e a foliação definida pela anisotropia de remanência (mergulho para leste). Neste 

exemplo, o plano klk2 representaria a resultante das contribuições à ASM de subtramas 

oblíquas de biotita (paramagnéticos) e magnetita. 

 

Figura 21 - Anisotropia de susceptibilidade (ASM) e anisotropia de remanência anisterética (ARA) e respectiva 
OPF de minerais máficos (Tensor de Inércia) e feldspato (Método de Interceptos). Símbolos como 
na figura 1. T, parâmetro de forma, P, grau de anisotropia. 
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Finalmente, a semelhança da ASM com a OPF de feldspato do sítio CB53-3 sugere 

um forte controle da trama magnética pela trama de feldspato (figura 22). Os dois elipsóides 

são prolatos e definem uma lineação caindo suavemente para NNW. Os eixos k2 e k3, 

respectivamente B e C, se distribuem em um plano normal à lineação. Os cones de confiança 

de k2 e k3 estão sobrepostos, enquanto na trama de feldspato o tensor da combinação 1
3
 situa-

se fora das respectivas áreas de máxima densidade, traduzindo a dispersão das direções 

principais no plano normal à lineação. A trama de máficos é oblíqua em relação à ASM. O 

elipsóide de distribuição tende a neutro com o caimento da lineação para NE subparalelo ao 

mergulho da foliação. 

As susceptibilidades negativas da microclina e o plagioclásio são pelo menos duas 

ordens de grandeza inferior à susceptibilidade média do sítio CB53-3 (2,32 mSI, tabela 1). 

Neste sítio a trama magnética possivelmente é controlada por inclusões de magnetita e Ti-

hematita nos silicatos que particularmente neste sítio mimetizam a trama do K-feldspato. 

Outra possibilidade é uma trama magnética controlada conjuntamente pelas tramas de K-

feldspato e máficos, com kl situado aproximadamente na interseção da foliação de biotita 

(máfico dominante) e K-feldspato. 

 

Figura 22 - Anisotropia de susceptibilidade (ASM) e OPF de minerais máficos (Tensor de Inércia) e feldspato 
(Método de Interceptos). Símbolos como na figura 15. T, parâmetro de forma, P, grau de 
anisotropia 
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4.1.1.2 Relação entre grau de anisotropia e OPF de silicatos 

O parâmetro P é usado para medir a intensidade da anisotropia de susceptibilidade 

(kl/k3) e da remanência (klA/k3A). Se P = 1 a rocha é considerada magneticamente isotrópica; a 

medida que P aumenta, dize-se que a "intensidade" da anisotropia cresce. O parâmetro P pode 

ser comparado à OPF de silicatos (SR, razão axial = A/C), cuja determinação é 

matematicamente equivalente ao tensor da susceptibilidade e da remanência. Examinaram-se 

apenas a relação entre a anisotropia de susceptibilidade (ASM) e a OPF de silicatos máficos, e 

de K-feldspato. Como a ARA apresentou uma forte variação dos parâmetros escalares nos 

sítios analisados, ela não foi utilizada neste tipo de estudo. Na figura 23 relaciona-se o grau de 

anisotropia de susceptibilidade (P) com a OPF de minerais máficos calculada pelo tensor 

médio (SRt) e pela elipse inversa (SRe).  

Os dados mostram que a correlação linear é maior (r = 0,56) entre a OPF de máficos 

determinada pelo tensor médio (SRt). O coeficiente de correlação é considerado ideal quando 

r = 1; se r = O, os parâmetros não se relacionam linearmente. No granito Capão Bonito pode-

se dizer que há uma tendência para que P aumente com o crescimento de SRt. Essa tendência 

praticamente desaparece quando a trama é calculada pela elipse inversa (r = 0,14), ou seja, 

quando a trama de máficos é calculada atribuindo um peso maior à trama dos minerais mais 

finos. Estes resultados confirmam a utilização do "tensor médio" para caracterizar a OPF do 

granito Capão Bonito, sendo a "elipse inversa" útil apenas para examinar a eventual existência 

de subtramas. 

O coeficiente de correlação entre a ASM e a OPF no feldspato é ainda maior (r = 0,70; 

Figura 23) o que confirma a tendência do aumento da anisotropia magnética com a OPF de 

minerais máficos. Como comentado na Seção 4.1.1.2, a variação da anisotropia de forma da 

trama de feldspato (SRt) é menor que a da trama de minerais máficos (SRt). Esta variação está 

relacionada ao modo como a OPF é calculada pelos métodos do Tensor de Inércia e 

Interceptos não tendo, portanto, significado geológico. 
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Figura 23 - Relação entre a OPF de minerais máficos calculada pelos métodos de inércia (SRt, tensor médio (em 
vermelho os dados de K-feldspato, obtidos com o Método de Interceptos); SRe, elipse inversa) e a 
anisotropia de susceptibilidade (P). 

4.2 DISCUSSÃO 

Apesar do aspecto aparentemente isotrópico do granito Capão Bonito, o estudo em 13 

pedreiras utilizadas na extração de pedra ornamental mostrou que o plúton possui uma 

orientação preferencial de silicatos. Os métodos de "Tensor de Inércia" e "Interceptos" foram 

utilizados, respectivamente, para caracterizar a trama de minerais máficos e K-feldspato. As 

duas metodologias apresentaram resultados consistentes, mostrando que a OPF de máficos e 

feldspato são subcoaxiais entre si. A lineação de silicatos (máficos e feldspato) exibe uma 

orientação praticamente constante na direção NE-SW. A foliação apresenta mergulhos 

variados que tendem a sub-horizontais no centro da intrusão e moderados a fortes na sua 

periferia. 

A ASM é por vezes oblíqua em relação à OPF de silicatos. Os eixos principais da 

ASM e da OPF geralmente são correspondentes. Em alguns sítios são encontradas inversões 

parciais de eixos atribuídas à presença de subtramas na OPF de máficos (inversão k2 - k3; 

CB4). O estudo da anisotropia de remanência indicou que a ARA reproduz a ASM, o que 

assinala que a ASM depende essencialmente da trama de magnetita multidomínio (MD), 

porém com contribuições da trama de biotita e Ti-hematita. Tramas anômalas provenientes de 

misturas de grãos MD e finas partículas SD parecem ter importância menor no granito. Em 

alguns sítios (CB5 e CB10) as variações da ASM foram atribuídas a um controle da OPF de 

silicatos sobre a ASM. Neste caso, é possível que a anisotropia magnetocristalina (mica, Ti-

hematita?) e/ou inclusões de óxidos magnéticos nos silicatos contribuam significativamente 

na formação da anisotropia de susceptibilidade. 

O estudo mostrou ainda que a intensidade da trama magnética (P) é menor que a 

intensidade da trama de forma (SR) dos minerais máficos. Essa diferença é atribuída aos 
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marcadores da trama, principalmente a magnetita e biotita, respectivamente. Há uma 

correlação moderada entre as duas anisotropias (r = 0,56), o que indica uma tendência para o 

aumento de P com o aumento de SR. Esta tendência também é encontrada na trama de K-

feldspato (r = 0,70), o que sugere que a variação de P no interior do granito está associada ao 

grau de anisotropia dos silicatos. 

Relação semelhante também foi encontrada no plúton porfirítico Itaóca, cujas tramas 

de máficos e de fenocristais de feldspatos foram calculadas pelo Método do Tensor de Inércia 

(Salazar 2005). No granito Itaóca há uma boa correlação entre a OPF de máficos e P (r = 

0,81) que se repete, em menor grau, na trama de fenocristais de feldspato (r = 0,66; figura 24). 

Valores máximos de anisotropia de susceptibilidade (P = 1,24) foram alcançados na periferia 

onde o granito é milonitizado no contato com a zona de cisalhamento Ribeira (Salazar et al. 

2008). 

 

Figura 24 - Magnitude da trama mineral (SR) e anisotropia de susceptibilidade (P) do granito Itaóca (Salazar, 
2005). r, coeficiente de correlação 

A anisotropia de susceptibilidade magnética aumenta em direção à borda oeste do 

plúton Capão Bonito (figura 25). Nesse setor, a anisotropia cresce de 1,06 a 1,12 refletindo, 

um maior grau de orientação dos silicatos. Outros setores do plúton como a sul-sudoeste e 

nordeste também podem apresentar valores de P > 1,09, porém, diferente do gradiente de P 

observado para oeste, estes se considera que estão associados a valores pontuais de medida. O 

maior grau de orientação da trama no setor ocidental da intrusão é relacionado à deformação 

regional que deveu ter afetado todo o granito nos estágios finais de cristalização magmática a 

qual possivelmente induziu o desenvolviemtno da lineação sub-horizontal na direção NE-SW.
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Figura 25 - Grau de anisotropia de susceptibilidade (P) no granito Capão Bonito.
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5  MINERALOGIA MAGNÉTICA 

Para determinar o marcador magnético e analisar o comportamento magnético do 

mesmo nas amostras estudadas se utilizaram os seguintes métodos:  

Susceptibilidade Magnética. A susceptibilidade magnética volumétrica e a respectiva 

anisotropia foram determinadas em espécimes orientados de 2,5 cm de diâmetro e 2,2 cm de 

altura (10,8 cm
3
) com um suscetibilímetro do tipo Kappabridge KLY-4S. Este equipamento 

apresenta uma sensibilidade da ordem de 2 x 10
-8

 SI (300 Am
-1

) e precisão<0,3%, conforme 

informado pelo fabricante (AGICO Ltda). Ele fornece as direções principais de anisotropia 

(k1>k2>k3), de modo que a susceptibilidade do espécime é dada por k = 1/3 (k1+k2+k3). A 

susceptibilidade magnética (k) e o grau de anisotropia (P) dos granitos Ribeirão Branco (94 

sítios), Capão Bonito (67 sítios) e Sguário (52 sítios), estão listados nas Tabelas 2, 3 e 4. Os 

dados tabulados nas referidas tabelas representam a média de 6 a 10 espécimes por sítio. Um 

total de 1098 espécimes foram coletados nos granitos Ribeirão Branco, 899 em Capão Bonito, 

e 579 em Sguário. Estes granitos apresentam 10
-6 

< k(SI) < 10
-2

, ou seja, em uma faixa de 

valores plenamente adequada para medidas de susceptibilidade e anisotropia com o 

Kappabridge KLY-4S. 

Magnetização remanente isotérmica e análise termomagnética. A Magnetização 

Remanente Isotérmica (MRI) e a variação da susceptibilidade com a temperatura (k-T) foram 

investigados em amostras distintas de um mesmo sítio. A curva de MRI informa sobre a 

capacidade de aquisição da magnetização remanente à temperatura ambiente dos minerais 

ferromagnéticos. Inicialmente é medida a Magnetização Remanente Natural (MRN) do 

espécime para, em seguida, induzir campos crescentes em um dispositivo do tipo Pulse. 

Campos indutores de até 2,2 T foram aplicados ao longo do eixo do espécime (direção z), e a 

magnetização remanente foi medida em magnetômetro da MOLSPIN Ltda. 

Temperatura de Curie/Néel (TC/TN) e transições de fase que caracterizam os minerais 

magnéticos foram determinados medindo a susceptibilidade magnética no intervalo de -200°C 

a 700°C. A variação k-T foi investigada introduzindo a amostra em um forno (CS-3/CS-L) 

acoplado ao Kappabridge. A amostra consiste de um fragmento de rocha moído (fração areia 

fina a silte), homogeneizado, e separado um pequeno volume (0,2 cm
3
) para análise. O 

material inicialmente é resfriado em nitrogênio líquido. 
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Ao atingir -200°C, a amostra é aquecida progressivamente até temperatura ambiente, 

com a susceptibilidade magnética medida em intervalos de aproximadamente 3°C. Em etapa 

subsequente a mesma amostra é reaquecida progressivamente da temperatura ambiente até 

700°C, e novamente resfriada à temperatura ambiente. No ciclo de aquecimento - 

resfriamento é medida a susceptibilidade em intervalos de 3°C, com a amostra envolvida em 

uma atmosfera de argônio que tende a minimizar os efeitos da oxidação durante o 

experimento. As curvas termo-magnéticas que representam a variação k - T foram analisadas 

utilizando o programa Cureval v.8 da AGICO Ltda. 

Microscópio eletrônico de Varredura MEV-EDS. Os minerais opacos contribuem 

de forma significativa para a susceptibilidade e anisotropia de rochas graníticas. Os opacos 

dos granitos Sguário, Capão Bonito e Ribeirão Branco foram estudados no microscópio ótico 

de reflexão e no Microscópio Eletrônico de Varredura (MEV), este último acoplado a um 

Espectrômetro de Energia Dispersiva (EDS). O sistema MEV-EDS permite obter imagens de 

elétrons retroespalhados (BSE) dos minerais e realçar aqueles com elementos de elevado 

número atômico. O EDS fornece uma análise química pontual (semi)quantitava do mineral. O 

exame no MEV-EDS se fez em lâminas polidas metalizadas com carbono de modo que a 

caracterização dos minerais opacos está baseada na obtenção de imagens por difração de 

elétrons retroespalhados.  

Tabela 2- Parâmetros de ASM do granito porfirítico Ribeirão Branco 

UTM      k1 k2 k3 

X Y Sítio n km (mSI) P T Dec Inc α1 Dec Inc α2 Dec Inc α3 

757226 7329162 RB1 10 20.80 1.098 0.32 66 44 7.7 181 24 11.6 290 36 10.1 

769018 7334048 RB4 10 2.12 1.071 -0.07 67 15 27.7 161 15 34.8 294 69 30.9 

756565 7328475 RB5 12 25.30 1.126 0.25 20 3 8.5 138 83 90.2 290 6 6.0 

754957 7328054 RB6 11 25.80 1.122 0.94 271 18 64.7 9 23 64.7 146 60 4.2 

772227 7331482 RB7 10 5.06 1.085 0.02 238 56 11.2 333 3 10.7 65 34 7.6 

754563 7328606 RB8 12 22.20 1.103 0.29 202 1 18.5 112 31 18.9 294 59 10.7 

749482 7328544 RB9 11 29.00 1.167 0.41 106 42 8.8 232 33 8.6 344 30 5.0 

748708 7327492 RB10 12 29.70 1.107 0.60 287 12 16.2 176 59 16.3 24 28 5.7 

773309 7330874 RB12 10 10.70 1.127 0.46 91 2 7.2 187 76 6.9 0 14 3.2 

747630 7328606 RB13 17 6.93 1.179 0.19 152 6 17.7 247 42 13.1 56 47 17.0 

747255 7329420 RB14 10 7.06 1.082 0.78 292 14 25.3 28 22 25.2 172 64 5.8 

746384 7328901 RB15 10 26.20 1.108 0.45 238 33 7.8 134 21 7.1 17 49 5.0 

770762 7329537 RB16 11 30.60 1.015 -0.43 133 1 41.9 30 89 75.3 223 1 75.4 

771034 7330681 RB17 8 16.50 1.101 0.29 131 7 29.5 249 76 36.6 39 12 29.0 

766359 7334759 RB18 10 18.70 1.060 -0.51 98 5 28.3 193 49 49.1 4 41 49.2 

745139 7325323 RB19 10 17.30 1.044 0.53 256 29 29.9 65 60 27.2 163 5 27.0 

765720 7336198 RB20 15 2.49 1.119 0.13 50 10 18.4 174 72 14.3 317 15 20.1 

746519 7325615 RB21 10 25.80 1.126 0.52 274 14 9.5 181 12 11.4 51 72 9.7 

764912 7335415 RB22 16 0.52 1.040 -0.13 358 57 13.5 213 28 14.2 114 16 10.7 

747205 7325492 RB23 15 27.90 1.079 0.32 85 18 25.9 183 22 25.9 319 61 15.9 

765461 7334824 RB24 13 17.00 1.071 0.23 39 25 18.6 308 0 18.7 218 65 11.5 

766290 7333929 RB25 9 22.60 1.057 0.16 268 19 16.5 1 7 25.4 109 70 22.9 

766612 7332972 RB26 7 15.70 1.038 0.27 112 66 16.2 237 15 19.7 333 19 14.9 
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UTM      k1 k2 k3 

X Y Sítio n km (mSI) P T Dec Inc α1 Dec Inc α2 Dec Inc α3 

767455 7332254 RB27 11 26.40 1.077 0.81 306 43 47.3 63 26 47.3 174 35 7.0 

766727 7331713 RB28 15 22.60 1.046 0.499 22 25 21.8 126 27 26.4 256 52 25.2 

764760 7329918 RB29 8 14.70 1.093 0.01 82 31 8 344 12 14.1 236 56 14.0 

764747 7329915 RB30 8 19.50 1.067 -0.32 263 64 18 93 26 57.7 1 4 58.1 

763711 7330485 RB31 13 25.70 1.077 0.14 253 34 19.4 148 22 19.9 32 48 17.2 

764083 7331574 RB32 7 33.80 1.126 0.33 89 14 13.4 345 44 13.2 192 43 9.8 

764369 7335971 RB33 10 38.90 1.112 0.51 295 6 38.2 202 27 37.0 37 63 17.0 

747253 7323567 RB34 9 31.70 1.115 0.40 103 13 18.8 232 70 11.0 9 15 17.7 

746193 7323555 RB35 11 21.60 1.080 0.59 267 14 20.8 159 52 20.8 7 34 8.9 

744507 7323493 RB36 9 0.05 1.043 0.61 284 31 49.2 139 54 49.9 24 17 39.2 

743390 7323511 RB37 14 21.50 1.098 -0.64 69 24 6.6 246 66 27.2 338 1 27.2 

733210 7324061 RB38 13 13.30 1.087 0.71 102 39 28.4 244 44 37.0 355 20 30.6 

731379 7322779 RB39 10 33.00 1.095 0.71 6 11 29.3 276 0 30.8 186 79 13.6 

726689 7319988 RB40 12 17.10 1.144 -0.39 136 3 17.6 274 86 19.5 46 3 23.3 

725930 7321812 RB41 9 28.00 1.240 0.23 89 1 6.6 181 56 5.3 358 34 5.7 

723066 7320791 RB42 10 6.24 1.225 0.05 101 13 11.9 197 26 11.5 347 60 6.9 

718223 7319446 RB43 10 2.56 1.120 0.35 164 17 19.2 60 39 23.5 272 46 17.1 

717606 7317951 RB44 10 6.50 1.322 0.22 217 72 7.8 358 14 6.6 91 11 8.0 

715032 7315387 RB45 11 21.00 1.424 0.38 140 15 10.6 45 20 24.7 265 65 25.0 

715795 7319028 RB46 13 3.88 1.148 0.58 33 8 30.6 124 4 32.9 242 81 18.7 

713308 7318461 RB47 15 10.40 1.298 0.39 43 80 5.8 277 6 12.7 187 8 13.3 

716856 7320746 RB48 13 28.00 1.318 -0.03 53 18 7 166 50 6.1 310 35 5.6 

715537 7320786 RB49 8 7.15 1.251 0.06 34 27 5.5 131 14 7.1 246 59 7.1 

701015 7315394 RB50 10 6.91 1.170 0.77 178 5 28.1 87 9 27.9 298 79 10.4 

719071 7320893 RB51 8 31.90 1.151 0.93 104 60 50.3 217 13 50.3 314 26 5.7 

717312 7321757 RB52 17 30.80 1.202 0.40 204 4 21.1 294 4 20.9 71 85 13.5 

717902 7322869 RB53 15 26.70 1.191 0.42 18 25 7.1 116 15 7.5 233 60 4.9 

719146 7323871 RB54 5 0.13 1.015 -0.01 148 73 10.6 258 6 10.4 349 16 10.7 

717305 7323771 RB55 17 33.10 1.371 0.91 171 6 20.7 80 10 20.6 291 78 2.5 

716885 7322468 RB56 21 14.80 1.236 0.44 346 1 19.7 76 26 20.4 254 64 10.5 

716556 7321604 RB57 10 35.70 1.342 0.48 353 25 5.5 102 35 5.8 235 45 3.2 

716197 7323387 RB58 12 27.10 1.283 0.35 100 23 15.1 10 1 15.5 278 67 7.3 

715244 7323874 RB59 11 21.40 1.228 0.34 50 4 7.4 319 3 7.0 185 85 7.5 

714422 7323219 RB60 12 22.70 1.191 0.42 48 17 10.4 147 28 8.5 291 56 10.7 

714354 7317949 RB61 15 2.72 1.116 0.02 98 20 10.8 357 27 22.9 219 56 22.9 

709289 7324253 RB62 12 27.40 1.124 0.11 68 15 19 335 11 24.0 211 72 28.0 

707177 7323472 RB63 16 24.40 1.179 0.44 7 44 27.5 270 7 32.1 173 45 25.0 

754166 7326530 RB76 23 25.20 1.126 0.47 5 30 10.5 139 50 11.7 261 24 11.8 

752884 7327219 RB77 11 30.30 1.028 0.53 141 5 22.2 50 18 24.9 245 71 23.0 

752486 7327697 RB78 11 25.10 1.135 -0.18 260 27 5.3 135 48 4.9 7 29 5.4 

752822 7326138 RB79 16 28.70 1.136 0.17 169 0 11.3 79 29 12.1 260 61 8.5 

751962 7326405 RB80 17 30.20 1.099 -0.20 192 2 17.3 101 14 16.1 290 76 18.2 

750528 7327241 RB81 11 37.40 1.122 -0.19 103 49 5.2 250 37 11.9 353 17 12.6 

749200 7326720 RB82 10 30.30 1.081 -0.27 167 18 33.1 60 42 39.6 275 43 28.1 

750129 7324993 RB83 10 20.70 1.043 0.21 238 65 17.3 348 9 41.9 82 23 42.0 

747426 7324748 RB84 10 33.20 1.099 0.59 245 28 31.1 335 1 33.6 68 63 18.5 

744366 7328999 RB85 10 6.05 1.260 0.53 126 5 8.2 218 21 8.3 25 68 4.7 

745428 7328943 RB86 10 7.82 1.148 0.11 97 12 37.8 198 42 38.0 355 45 18.8 

742233 7329027 RB87 10 10.10 1.270 -0.39 151 8 3.4 248 41 8.0 52 48 8.0 

743186 7328094 RB88 8 7.45 1.155 0.76 97 10 30.4 191 21 29.3 344 67 13.8 

744017 7326768 RB89 10 16.90 1.198 0.57 109 27 43.8 226 43 43.0 357 36 15.2 

745623 7324261 RB90 10 19.20 1.097 0.57 276 34 10.3 143 45 11.0 24 26 12.2 

744024 7324034 RB91 10 22.40 1.051 0.22 276 19 17.1 152 58 17.2 15 25 9.1 

743628 7324759 RB92 10 23.80 1.100 0.01 273 24 15.4 154 47 20.9 20 33 20.8 

742617 7325252 RB93 10 23.30 1.114 -0.42 268 50 12.9 171 6 13.9 77 40 11.4 

740975 7327285 RB94 10 14.50 1.056 0.58 258 9 27.3 166 14 31.5 18 73 30.0 

739132 7326659 RB95 10 20.60 1.194 0.80 104 1 24.4 14 25 24.8 197 65 9.3 

742271 7324056 RB96 10 27.60 1.087 -0.04 297 42 23.2 148 44 23.5 42 16 27.6 

743002 7322672 RB97 10 10.00 1.197 -0.03 49 59 9.5 315 2 6.6 224 31 9.9 

741850 7322302 RB98 11 7.92 1.165 -0.25 93 48 6.6 333 24 8.4 227 32 8.4 
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UTM      k1 k2 k3 

X Y Sítio n km (mSI) P T Dec Inc α1 Dec Inc α2 Dec Inc α3 

740461 7323140 RB99 10 21.90 1.068 -0.03 3 16 40.1 103 29 46.9 248 56 35.0 

732902 7322249 RB100 11 38.20 1.132 0.12 261 43 5.2 105 44 5.6 3 12 4.4 

730297 7323363 RB101 11 28.00 1.255 0.39 317 48 8.3 224 3 6.5 132 42 6.0 

729704 7322029 RB102 9 59.80 1.041 0.68 205 31 31.8 85 39 31.8 320 35 8.4 

727983 7321882 RB103 10 24.70 1.151 0.34 290 26 8.4 173 42 8.5 41 37 6.8 

726947 7322767 RB104 10 28.40 1.225 0.60 62 1 29.3 152 7 30.4 326 83 15.2 

727855 7323718 RB105 10 23.80 1.031 0.47 110 14 44.6 5 47 44.0 212 40 13.6 

727153 7324650 RB106 10 12.10 1.085 -0.15 298 23 27.1 59 50 30.2 194 30 20.6 

728015 7324883 RB107 6 3.24 1.027 -0.49 340 5 29.1 250 3 28.1 135 84 19.2 

729304 7318172 RB109 7 23.80 1.080 0.55 125 27 24.8 228 25 2436.0 354 53 9.6 

745937 7326498 RB111 18 26.90 1.201 0.66 285 19 17.1 179 39 16.1 35 45 9.5 

k, susceptibilidade magnética (10
-3

 SI); P, grau de anisotropia; T, parâmetro de forma; k1, k2 e k3 são as 

direções principais médias (declinação, inclinação) do sítio, enquanto α1, α2 e α3 são os semi-ângulos dos cones 

de confiança (95%) em torno das respectivas direções médias. n, número de espécimes. 

Tabela 3 - Parâmetros de ASM do granito Capão Bonito 

UTM      k1 k2 k3 

X Y Sítio N 
km 

(mSI) 
P T Dec Inc α  Dec Inc α2 Dec Inc α3 

754717 7334488 CB3 8 2.470 1.077 -0.30 352 6 21.1 84 15 44.0 246 73 44.3 

757346 7333943 CB4 13 1.740 1.099 0.01 35 5 33.9 280 79 40.2 126 9 36.2 

757959 7333599 CB5 11 2.450 1.077 0.22 36 30 26.4 174 52 41.1 294 21 40.8 

755557 7333569 CB6 11 1.260 1.079 -0.24 246 7 24.8 145 53 54.0 341 36 53.8 

754050 7333674 CB7 17 2.250 1.057 -0.02 232 2 21.7 143 4 24.8 347 85 24.8 

751249 7332642 CB8 16 2.790 1.064 0.08 36 21 33.2 148 45 49.0 289 37 49.8 

756329 7332782 CB10 12 0.959 1.030 0.00 76 17 35.4 238 72 36.9 345 5 29.3 

757515 7333038 CB11 17 0.521 1.041 0.06 61 7 30.1 190 79 32.7 330 8 30.8 

754216 7332719 CB15 15 3.290 1.141 0.02 251 8 22.2 137 72 15.7 343 17 24.3 

753043 7333256 CB16 13 0.360 1.027 0.47 246 10 48.7 336 0 49.0 66 80 21.7 

751508 7333691 CB17 15 2.150 1.071 0.19 227 8 36.1 49 82 30.7 317 1 35.8 

750401 7333900 CB18 10 17.600 1.152 0.34 281 37 22.3 31 24 36.9 146 43 36.5 

748993 7334089 CB19 10 14.700 1.122 -0.32 56 3 12.2 324 31 14.5 151 59 12.6 

747398 7332038 CB21 7 7.260 1.122 -0.03 220 22 14.2 324 30 21.6 100 51 21.4 

755022 7336077 CB22 13 0.100 1.034 0.08 34 45 30.8 192 43 33.3 293 11 29.2 

762551 7337406 CB23 5 2.170 1.122 0.38 230 17 11.9 82 70 11.6 323 10 6.1 

771885 7338845 CB32 14 0.090 1.128 0.10 15 86 21.8 160 3 47.4 250 2 47.3 

762574 7338018 CB33 15 0.952 1.075 0.18 227 3 51.9 104 85 52.1 317 4 18.6 

763581 7337808 CB34 14 1.880 1.065 0.20 227 46 44.7 45 44 48.6 136 1 33.4 

763276 7338101 CB35 15 2.030 1.067 0.32 227 21 24.9 20 67 25.9 133 10 24.5 

763472 7338604 CB36 14 0.622 1.070 -0.19 44 20 30.3 236 70 31.4 135 4 31.4 

759658 7336401 CB37 12 1.010 1.081 0.04 316 79 29.0 1.86 7 35.7 94 8 35.8 

759064 7336171 CB38 14 0.652 1.031 -0.25 217 10 29.3 90 73 32.6 309 14 37.2 

759739 7336041 CB39 15 7.600 1.065 0.44 53 28 58.8 228 61 58.8 322 2 13.1 

759874 7335723 CB40 14 1.150 1.065 -0.08 47 12 18.0 195 76 50.0 316 7 49.9 

758668 7336115 CB41 15 1.310 1.089 -0.14 66 4 26.8 329 59 35.0 158 30 33.3 

758485 7336477 CB42 8 0.592 1.100 0.29 234 14 12.8 68 76 13.1 325 3 9.8 

760622 7335656 CB43 14 0.310 1.041 0.37 94 63 54.7 264 27 54.7 356 4 22.7 

760174 7335727 CB44 14 6.000 1.044 0.19 23 31 61.8 164 52 61.7 281 19 10.8 

757943 7336245 CB45 13 0.164 1.061 0.24 130 69 19.6 269 16 25.0 3 13 24.8 

757915 7336643 CB46 12 0.171 1.103 0.10 2 84 23.6 241 3 47.7 151 5 47.3 
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UTM      k1 k2 k3 

X Y Sítio N 
km 

(mSI) 
P T Dec Inc α  Dec Inc α2 Dec Inc α3 

757013 7335662 CB47 12 2.130 1.115 -0.16 63 22 12.7 183 50 22.5 318 31 22.4 

756242 7335972 CB48 12 0.761 1.137 0.70 4 80 26.7 228 7 35.0 137 7 27.3 

755386 7335530 CB49 14 0.920 1.087 -0.25 26 11 12.9 123 34 29.7 281 53 29.8 

755670 7334678 CB50 15 1.030 1.177 -0.07 22 3 33.7 114 40 33.7 288 50 46.9 

755879 7336556 CB51 8 0.969 1.090 -0.12 41 27 16.9 215 62 18.0 310 3 18.4 

754516 7336082 CB52 13 0.128 1.033 0.05 17 6 30.8 279 55 40.0 111 35 40.1 

753355 7334688 CB54 15 1.610 1.062 -0.19 214 7 22.0 320 67 32.9 121 22 33.3 

753552 7336675 CB55 17 2.130 1.080 -0.04 48 14 13.3 315 14 25.9 183 70 25.5 

753499 7333055 CB56 14 2.870 1.066 -0.27 237 20 13.1 84 67 24.0 331 9 24.3 

752600 7332962 CB57 10 1.900 1.051 -0.19 38 26 21.8 264 22 26.2 139 22 26.2 

751931 7333485 CB58 10 2.510 1.052 0.01 47 34 28.7 194 51 28.7 305 16 23.7 

751336 7332605 CB59 15 2.690 1.087 0.04 14 42 17.4 200 48 17.8 107 3 12.4 

752277 7332606 CB60 15 1.740 1.062 0.13 54 74 36.0 224 16 36.7 315 3 18.8 

752796 7331312 CB62 16 0.094 1.029 0.06 78 54 56.2 291 32 55.7 191 16 49.0 

752587 7331038 CB63 16 0.118 1.037 0.07 51 72 16.3 266 15 39.9 174 10 40.1 

750488 7333820 CB64 14 19.700 1.144 0.34 43 35 21.8 313 1 22.6 221 55 11.2 

750752 7336125 CB65 16 1.180 1.068 0.22 155 63 46.6 59 3 45.9 327 27 23.2 

753104 7336800 CB66 19 2.130 1.049 -0.14 335 7 37.1 244 4 41.6 127 81 38.0 

752608 7336951 CB67 15 0.212 1.063 0.12 136 9 38.3 28 62 40.2 231 26 26.1 

751827 7336394 CB68 13 0.086 1.042 0.25 295 82 12.0 198 1 35.3 107 8 35.1 

751125 7336183 CB69 15 2.100 1.099 -0.01 223 10 15.0 107 68 16.7 317 19 15.2 

748293 7331974 CB71 13 0.783 1.082 -0.45 91 47 18.3 215 28 31.5 323 30 32.1 

748845 7331511 CB72 16 6.750 1.076 0.47 31 3 83.8 131 71 83.8 300 19 9.5 

749130 7331012 CB73 15 8.760 1.140 0.27 200 37 40.5 74 31 61.7 317 31 61.1 

757153 7333773 CB75 15 1.370 1.058 0.00 26 4 14.7 145 82 27.9 295 7 27.3 

757139 7333078 CB76 18 0.617 1.051 -0.13 71 52 34.3 213 31 37.0 315 19 37.8 

756885 7332739 CB77 16 1.300 1.069 -0.21 242 1 21.8 147 74 24.5 332 16 24.8 

756300 7332966 CB78 16 1.340 1.076 -0.24 43 10 13.8 147 53 21.1 306 35 21.2 

758063 7333546 CB79 14 0.706 1.048 0.04 31 43 55.3 169 39 54.4 279 23 42.0 

751754 7331859 CB80 18 0.835 1.061 0.07 113 24 74.0 354 47 74.0 220 33 30.4 

748356 7332300 CB82 8 3.200 1.033 -0.07 312 39 10.0 54 14 14.7 160 48 12.4 

749494 7330393 CB83 11 4.700 1.181 0.03 214 65 5.5 312 3 17.4 44 25 17.8 

770053 7335923 CB84 10 0.166 1.100 -0.15 60 57 16.3 294 21 26.6 194 24 25.9 

769640 7337741 CB85 13 0.064 1.154 0.31 13 81 10.8 255 4 54.6 164 7 54.5 

771424 7338559 CB86 14 0.068 1.026 0.03 160 71 38.1 50 6 61.4 318 17 60.5 

771879 7339809 CB87 12 0.351 1.077 0.54 208 0 26.0 118 31 30.1 299 59 21.8 

k, susceptibilidade magnética (10
-3

 SI); P, grau de anisotropia; T, parâmetro de forma; k1, k2 e k3 são as 

direções principais médias (declinação, inclinação) do sítio, enquanto α1, α2 e α3 são os semi-ângulos dos cones 

de confiança (95%) em torno das respectivas direções médias. n, número de espécimes 

Tabela 4 - Parâmetros de ASM do granito Sguário 

UTM      k1 k2 k3 

X Y Sítio n k (mSI) P T Dec Inc α1 Dec Inc α2 Dec Inc α3 

711965 7319129 SG1 8 2.670 1.035 0.34 193 10 18.6 95 39 23.7 294 49 20.2 

711173 7320026 SG2 10 1.560 1.060 -0.63 202 4 7.0 112 5 26.1 327 83.7 25.9 

710318 7320377 SG3 7 0.095 1.019 0.14 220 86 15.2 120 1 25.2 29.4 3.9 27.5 

709418 7321717 SG4 10 0.467 1.034 -0.04 32 0 12.7 122 2 15.1 291.7 87.6 13.5 
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UTM      k1 k2 k3 

X Y Sítio n k (mSI) P T Dec Inc α1 Dec Inc α2 Dec Inc α3 

709027 7322592 SG5 8 0.138 1.014 -0.12 169 64 17.2 289 14 25.5 24.7 21.3 28.0 

715148 7319358 SG6 10 4.130 1.155 0.42 238 4 20.8 147 22 32.3 336.6 67.4 34.4 

714558 7318992 SG7 10 9.430 1.145 -0.06 258 10 8.5 350 11 49.2 126.7 74.7 49.2 

714959 7318174 SG8 7 0.044 1.041 0.51 301 81 10.5 110 9 13.7 199.9 1.8 13.0 

712817 7319004 SG9 12 3.500 1.026 0.49 168 1 27.2 7706 30 27.4 259.3 60.1 7.9 

713461 7319528 SG10 9 2.370 1.045 -0.17 83 13 14.0 347 27 15.1 195.9 59.9 12.0 

713314 7320089 SG11 13 3.250 1.037 0.17 333 15 22.4 70 26 23.3 215.5 59.7 24.1 

715138 7320292 SG12 9 0.312 1.013 -0.07 175 2 20.8 268 55 28.4 83.4 34.5 26.8 

711580 7315887 SG13 8 0.018 1.019 0.28 313 50 24.2 129 40 23.9 220.9 1.8 20.9 

710282 7318576 SG14 9 2.850 1.049 0.38 215 8 18.2 86 77 16.5 306.2 10.2 15.9 

709525 7320047 SG15 9 0.580 1.059 0.25 9 1 15.2 100 34 15.2 276.7 56.1 6.5 

710163 7319572 SG16 9 4.060 1.056 -0.27 38 6 11.9 139 62 27.5 305.3 27.9 27.6 

708413 7319112 SG17 7 2.900 1.041 0.50 63 2 26.3 158 72 27.2 332.2 18.1 20.0 

709526 7318714 SG18 9 0.757 1.034 -0.01 51 53 29.7 310 8 35.0 214.5 36.2 24.8 

707140 7319542 SG19 8 2.770 1.040 0.22 122 21 28.7 218 14 36.3 339.3 64.3 29.9 

706654 7319123 SG20 7 1.920 1.036 0.38 202 34 33.8 105 11 33.1 358.6 54 17.5 

707901 7320282 SG21 8 0.859 1.078 0.37 153 21 12.6 44 41 12.0 263.1 41.5 11.2 

708761 7321224 SG22 8 1.470 1.057 -0.59 63 3 16.3 332 11 75.1 164.9 78.5 75.1 

707552 7321320 SG23 10 2.570 1.030 0.77 2 40 53.7 239 33 53.7 124.2 32.5 11.4 

704961 7318578 SG24 9 4.360 1.094 -0.40 130 20 21.2 6 57 27.3 229.6 25.3 25.0 

704450 7317726 SG25 8 5.570 1.053 0.66 91 57 16.8 194 8 17.4 288.9 32 10.4 

703629 7317218 SG26 11 4.430 1.061 -0.12 13 81 9.2 150 7 10.4 241.2 6.4 7.8 

705335 7320191 SG27 10 3.970 1.032 0.43 89 40 22.5 343 19 26.3 233.1 44.4 29.2 

705924 7322226 SG28 11 1.060 1.094 0.97 305 15 28.7 94 73 28.8 212.4 8.5 23.3 

705601 7321099 SG30 10 7.500 1.055 0.22 342 31 16.1 185 57 16.2 78.1 10.4 11.0 

713709 7321885 SG34 20 0.195 1.045 -0.95 26 66 27.8 142 11 87.2 236.3 21.1 87.2 

712880 7321792 SG35 9 0.430 1.045 0.15 255 61 14.3 44 25 13.8 13.9 12.9 11.6 

711805 7320409 SG36 10 2.390 1.077 0.42 21 1 12.4 111 15 12.4 288.7 74.9 3.3 

711800 7321189 SG37 9 0.347 1.028 -0.16 325 18 18.6 57 8 18.5 169.5 70.4 15.7 

712520 7320690 SG39 14 2.470 1.041 0.16 349 20 19.7 81 7 20.2 188.5 68.8 12.8 

711249 7312583 SG40 10 2.420 1.055 0.37 48 19 17.7 307 28 17.8 167 55 8.0 

710231 7321238 SG41 16 0.483 1.046 0.40 264 37 29.7 52 49 29.7 161.2 16.1 6.4 

713172 7321387 SG42 18 2.120 1.063 0.49 24 53 24.0 269 18 23.9 167.8 31.4 6.8 

713043 7320677 SG43 11 1.160 1.036 -0.28 119 44 8.3 219 10 12.3 319.6 44.7 12.2 

713916 7321181 SG44 11 0.821 1.033 0.06 49 77 13.7 292 6 13.8 21.1 12 8.5 

710071 7322292 SG45 14 2.780 1.043 0.09 117 4 21.3 211 43 30.5 23 46.5 28.5 

710814 7322330 SG46 15 1.960 1.035 0.21 150 73 21.4 16 12 21.6 283.4 12 16.3 

712628 7322528 SG47 19 2.580 1.077 -0.34 125 47 15.5 254 31 25.4 1.6 27.1 25.4 

709473 7323704 SG48 13 0.269 1.030 0.36 148 4 26.0 245 57 32.0 54.9 32.7 28.6 

710246 7323616 SG49 16 0.586 1.025 0.41 213 29 45.9 111 21 46.0 349.7 53.5 27.8 

707937 7322838 SG50 15 1.930 1.056 0.35 3 30 15.2 256 27 15.2 132.4 47.9 7.6 

707562 7322183 SG51 11 2.480 1.040 0.44 318 70 27.8 51 1 26.7 141.3 20.4 11.1 

706639 7322473 SG52 11 1.280 1.052 -0.54 165 40 14.4 262 8 28.0 1.3 49.1 28.0 

706855 7321824 SG53 12 2.660 1.048 0.15 201 15 21.9 303 37 21.9 92.7 49 13.8 

706640 7320883 SG54 9 2.040 1.024 0.43 276 14 27.1 177 31 27.7 27.4 55.1 18.3 

706259 7317168 SG55 17 12.600 1.211 0.34 287 13 21.8 196 4 21.8 91.3 76.5 8.6 

707281 7318337 SG56 24 4.170 1.074 0.32 275 57 26.1 126 29 26.3 27.9 14.1 20.2 

705595 7317847 SG57 11 4.370 1.038 -0.15 238 5 12.9 56 85 16.9 148.3 0.2 16.8 

k, susceptibilidade magnética (10
-3

 SI); P, grau de anisotropia; T, parâmetro de forma; k1, k2 e k3 são as 

direções principais médias (declinação, inclinação) do sítio, enquanto α1, α2 e α3 são os semi-ângulos dos cones 

de confiança (95%) em torno das respectivas direções médias. n, número de espécimes 
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5.1 MINERALOGIA MAGNÉTICA DO GRANITO RIBEIRÃO BRANCO 

A susceptibilidade magnética (k) deste granito porfirítico varia entre 0,05 mSI (= 0,05 

X 10
-3

 SI) e 59,8 mSI, com média de 20,48 mSI (d.p= 10,49). Valores de k ≈ 10 mSI (10
-2

 SI) 

são encontrados em 80% dos espécimes, evidenciando a forte susceptibilidade magnética 

deste granito comparado aos granitos vermelhos (vide seções 5.2). A susceptibilidade 

magnética do Ribeirão Branco, entretanto, é semelhante ao do granito porfírítico Itaóca (k = 

18,5 mSI, d.p = 6,3). 

O grau de anisotropia (P) varia entre 1,01 e 1,42, com média de 1,14 (d.p = 0,08), 

sendo que em 71% dos espécimes P > 1,08. A anisotropia do granito porfirítico Ribeirão 

Branco é tipicamente maior que a dos granitos vermelhos, porém similar ao granito Itaóca (P 

= 1,16, d.p = 0,06). Um aspecto marcante no Ribeirão Branco é a extrema variabilidade de P 

(1,03 a 1,42) no intervalo entre 15 < k (mSI) < 30 (figura 26). A variação de P nos espécimes 

com elevadas susceptibilidades tem sido associada ao efeito da interação magnética entre os 

minerais ferrimagnéticos. Estas interações, que são esperadas quando k»1 mSI, tendem a 

aumentar ou reduzir significativamente a anisotropia dependendo do arranjo entre estes 

minerais (Gregoire et al. 1998). 

 

Figura 26 - Relação entre anisotropia (P) a susceptibilidade (k) do granito Ribeirão Branco. (n=100) 

5.1.1 Curvas termomagnéticas e magnetização remanente isotérmica. 

Foram investigadas sete amostras típicas da susceptibilidade magnética do granito 

porfirítico. Os resultados são muito semelhantes entre as amostras, e indicam que magnetita é 

o mineral ferrimagnético dominante no granito. As características magnéticas são o rápido 
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aumento da magnetização remanente (Mr) até aproximadamente 100 mT, para em seguida 

permanecer constante até 2,2 T (figura 27). A saturação da remanência em campos de baixa 

intensidade (H ≤ 100 mT) indica a presença de minerais com baixa coercividade. As curvas 

de variação k-T mostram que este mineral é a magnetita multidomínio. Em baixa temperatura 

(-200°C a 0°C), há um marcante aumento de k em torno de -160°C relacionada à transição de 

Verwey. No ciclo de aquecimento e resfriamento (25°C a 700°C), k cresce progressivamente 

antes de cair fortemente em 580°C. O crescimento regular de k no ciclo de aquecimento é 

atribuído ao efeito Hopkinson, enquanto a queda abrupta em 580°C à temperatura de Curie 

(TC) da magnetita. A marcante transição de Verwey e a TC em 580°C indicam a presença de 

uma magnetita não alterada e relativamente "grossa" com uma estrutura multidomínio 

(Dunlop & Ozdemir, 1997). Entre 580°C e 620°C a susceptibilidade decresce 

exponencialmente, correspondendo à diminuição da susceptibilidade paramagnética com o 

aumento da temperatura. A curva é praticamente reversível no ciclo de resfriamento, 

mostrando que o experimento ocorreu sem modificações das propriedades magnéticas dos 

minerais. 

 

Figura 27 - Magnetização remanente isotérmica e variação da susceptibilidade (k) com a temperatura no 
granito porfirítico (RB27 A). Mr, magnetização remanente; H, campo indutor; knorm, 
susceptibilidade magnética normalizada para o valor de k a temperatura ambiente. 

Exemplos de curvas termomagnéticas de amostras do granito Ribeirão Branco com 

diferentes valores de k são mostrados na figura 28. A transição de Verwey e a queda brusca 

de k em 580°C são características da magnetita multidomínio. Em alguns experimentos ocorre 

a neoformação de minerais magnéticos durante o ciclo de aquecimento e resfriamento, como 

assinalado pelo maior valor de k ao final do resfriamento comparado à susceptibilidade inicial 

em temperatura ambiente (eg. RB27A, figura 28). Na amostra RB12A é possível ainda 

observar uma suave ondulação da curva de aquecimento entre 250 e 350°C, o que tem sido 
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atribuído a inversão de maghemita (Fe2O3) para hematita (Fe2O3) ou se o ambiente é 

redutor, de maghemita para magnetita (Ozdemir & Dunlop 1993; De Boer & Dekkers 1996). 

A nítida transição de Verwey em -160°C, todavia, indica que o mineral ferromagnético 

dominante nesta amostra é uma magnetita não maghemitizada (Ozdemir & Dunlop, 1993). 

 

Figura 28 - Variação da susceptibilidade magnética com a temperatura em diferentes amostras do granito 
porfirítico. knorm, susceptibilidade normalizada para o valor de k a temperatura ambiente 

5.1.2 Textura e microestruturas dos minerais opacos. 

Os silicatos de Fe e Mg, titanita e magnetita formam uma associação comum no 

granito porfirítico Ribeirão Branco (figura 29A). A magnetita ocorre como cristais geralmente 

anisométricos, subeuédricos a subédricos, com os grãos maiores alcançando 300 µm de 

comprimento. A superfície dos grãos é uniforme, sem evidências de texturas de exsolução 

para ilmenita ou alteração para hematita. A composição do grão analisada no EDS é 

homogênea do centro à borda constituído apenas dos elementos Fe e O. A titanita ocorre na 

forma de grãos euédricos a subédricos, sempre em contato reto a localmente embainhado com 

magnetita. Inclusões de pequenos grãos (« 10 µm) de magnetita na titanita são relativamente 

frequentes (figura 29B). A biotita e o anfibólio geralmente apresentam contatos retos a 

encurvados com titanita e magnetita, e não exibem sinais de recristalização de óxidos de Fe 

nos planos de clivagem. Não foram encontrados sulfetos de Fe nas lâminas estudadas.  
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Figura 29. Associação magnetita, titanita e biotita (A) típica do granito porfirítico. A magnetita pode ocorrer 
como pequenas inclusões na titanita (B), ou como grandes cristais apresentado contatos em 
equilíbrio com titanita e biotita (RB40). 

5.2 MINERALOGIA MAGNÉTICA DOS GRANITOS VERMELHOS (SGUÁRIO E 

CAPÃO BONITO) 

A susceptibilidade magnética (k) do granito Sguário varia entre 0,02 e 12,6 mSI, com 

média de 2,47 mSI (d.p = 2,35), sendo que 34% dos espécimes apresentam k entre 2,5 e 5 

mSI (figura 30). No granito Capão Bonito k varia entre 0,07 e 25,72 mSI, com média de 2,46 

mSI (d.p = 3,77), sendo que 35% dos espécimes apresentam k entre 1 e 2,5 mSI. Estes 

resultados mostram que as susceptibilidades magnéticas dos granitos Sguário e Capão Bonito 

são semelhantes e que, em média, elas são menores do que as dos granitos porfiríticos 

Ribeirão Branco e Itaóca (figura 30).  

O grau de anisotropia (P) no granito Sguário é em média, menor que no Capão Bonito. 

No Sguário os valores de P situam-se entre 1,02 e 1,08 (81% dos espécimes), com média de 

1,05 (d.p = 0,03), enquanto que no Capão Bonito P situa-se entre 1,04 e 1,10 (63%) com 

média de 1,07 (d.p = 0,05). 
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Figura 30 - Frequência dos valores de susceptibilidade magnética (k) dos granitos vermelhos e do granito 
porfirítico Ribeirão Branco (número de espécimes em parênteses). 

A variação de P com a susceptibilidade magnética nos granitos vermelhos é mostrada 

na figura 31. No granito Sguário P varia mais fortemente quando k está entre 1 e 10 mSI, 

enquanto no Capão Bonito P varia independente do valor de k. A variação de P no domínio de 

susceptibilidade mais elevada pode estar relacionada ao efeito da interação magnética, como 

comentado no granito Ribeirão Branco. No Capão Bonito a variabilidade de P é independente 

do valor de k, sugerindo que outros processos afetam a relação k - P neste plúton. 

 

Figura 31 - Relação entre anisotropia (P) a susceptibilidade (k) dos granitos de Capão Bonito (esquerda) e 
Sguário (direita). N, número de estações 

5.2.1 Curvas termomagnéticas e de magnetização remanente isotérmica 

Foram estudadas dez amostras que representam os valores típicos de susceptibilidade 

magnética dos granitos vermelhos. Os resultados se apresentam em ordem crescente de 

susceptibilidade. Rochas com k < 0,6 mSI são aquelas em que a contribuição dos minerais 

paramagnéticos à susceptibilidade total geralmente se sobrepõe a dos ferromagnéticos 

(Rochette 1987), denominados aqui de "baixa susceptibilidade". Granitos com k entre 1 e 2 



70 
 

mSI estão inseridos na "série da magnetita" de Ishihara (1987). Ainda de acordo com Ishihara 

(op. cit.), nesta faixa de valores de k os minerais opacos tornam-se visíveis ao microscópio 

ótico. Granitos com k > 5 mSI possuem susceptibilidade alta e, quando k > 10 mSI, a 

susceptibilidade é considerada muito alta. 

a) Granitos com baixa susceptibilidade magnética (k < 0,6 mSI). A magnetização 

remanente (Mr) destes granitos não satura em campos magnéticos (H) de até 2,2 T (figura 32), 

o que implica a presença de minerais de elevada coercividade. Em todas as amostras, porém, é 

possível identificar um componente cuja característica é uma maior inclinação da curva entre 

0 < H < 100 mT. Esta componente reflete a presença de fases magnéticas com menor 

coercividade. 

As curvas termomagnéticas apresentam algumas características comuns, como a 

ausência ou forte atenuação da transição de Verwey em -160°C e, no ciclo de aquecimento, 

uma nítida diminuição de k quando T ≈ 580°C. Na amostra CB43B, a queda de k em 580°C 

sucede a um forte crescimento da susceptibilidade entre 420°C e 550°C. No ciclo de 

resfriamento a susceptibilidade final é muito maior que a inicial à temperatura ambiente. 

Logo, o crescimento de k entre 420°C e 550°C deve estar relacionado à neoformação de 

magnetita no experimento precedendo a queda de susceptibilidade na temperatura de Curie 

(TC) da magnetita em 580°C. A formação de magnetita no aquecimento possivelmente ocorre 

com o consumo da hematita, que corresponderia à fase de elevada coercividade detectada na 

MRI. Contudo, nota-se que a transição de Morin (-10°C), que é característica da hematita 

(Nagata 1961), não é detectada na curva de baixa temperatura. A ausência de magnetita 

primária, ou então em pequena quantidade na amostra, é consistente com a ausência da 

transição de Verwey. Entretanto, se a magnetita está presente na amostra, correspondendo à 

fração de baixa coercividade na MRI, ela estaria muito oxidada (maghemitizada) para 

suprimir a transição de Verwey em -160°C (Özdemir & Dunlop 1993). 
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Figura 32 - Magnetização remanente isotérmica e variação da susceptibilidade (k) com a temperatura em 
granitos com baixa susceptibilidade. Mr, magnetização remanente, H, campo indutor, knorm, 
susceptibilidade magnética normalizada para o valor de k à temperatura ambiente 

A magnetização remanente isotermal das amostras CB80C e SG12B não satura a 2,2 

T. As diferentes inclinações da curva de indução, cuja charneira situa-se em torno de 200 mT, 

implica na presença de minerais ferro magnéticos de baixa e alta coercividade. Por sua vez, a 

característica comum na variação k-T é o progressivo decrescimento de k entre 580 

T(°C)≤700 e a irreversibilidade da curva no ciclo de resfriamento. O decrescimento de k 

acima de 580°C é associado à presença de Ti-hematita e/ou maghemita. A hematita possui 

uma temperatura de Néel (TN) de 670°C, que diminui progressivamente com o aumento do 

teor de Ti no mineral. A maghemita ((Fe2O3) apresenta uma TC variável, entre 590 e 675°C, 

com a supressão da transição de Verwey nos cristais oxidados (Dunlop & Ozdemir, 1997). Ti-

hematita e maghemita provavelmente são os principais ferromagnéticos nesta amostra, em 
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consistência com a presença de fases de alta e mais baixa coercividade. Outra característica 

comum nestas amostras é a susceptibilidade magnética ainda bastante alta na temperatura de 

700°C, ou seja, acima das temperaturas de Curie e Néel de magnetita, maghemita e hematita. 

Não está claro qual seria a fase mineral responsável pela susceptibilidade "residual" em 

700°C. Ela poderia corresponder a maghemita, cuja inversão para hematita (Fe2O3 ± αFe2O3) 

pode ocorrer em temperaturas superiores a 800°C. (Dunlop & Ozdemir 1997). Contudo, como 

a temperatura de 700°C está acima da TC de maghemita não há como confirmar, com os 

dados disponíveis, o papel da inversão de fases na persistência da susceptibilidade em alta 

temperatura. Finalmente, a irreversibilidade no resfriamento indica a ocorrência de 

transformações mineralógicas no experimento. A mais notável situa-se entre 700°C e 600°C, 

sugerindo que Ti-hematita e/ou maghemita foram transformados em magnetita na trajetória de 

resfriamento. 

b) Granitos com susceptibilidade magnética moderada (1≤k<2 mSI). Dois padrões 

distintos de curvas foram observados na MRI e variação k-T dos granitos com 

susceptibilidade moderada. O primeiro é caracterizado pelo aumento progressivo da 

magnetização remanente com a indução, ausência da transição de Verwey e, na trajetória de 

aquecimento, a diminuição progressiva de k entre 580°C e 700°C (figura 33). A curva de 

resfriamento é irreversível. 

 

Figura 33 - Magnetização remanente isotérmica e variação da susceptibilidade (k) com a temperatura em 
granitos com susceptibilidade moderada. Mr, magnetização remanente, H, campo indutor, knorm, 
susceptibilidade magnética normalizada para o valor de k à temperatura ambiente 
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O mineral ferro magnético dominante, cujas características são uma TN < 675°C e 

elevada coercividade, é a Ti-hematita. Porém, variação na inclinação da curva de indução 

entre 0 < H (mT) < 250 e entre 1 < H (T) < 2,5, além o decrescimento de k na etapa de 

aquecimento apenas quando T > 580°C, pode indicar ainda a presença de maghemita cuja 

coercividade é menor que a da Ti-hematita. A ausência da transição de Verwey mostraria 

ainda que a magnetita, se presente, está fortemente oxidada. 

O segundo padrão se assemelha ao granito Ribeirão Branco. Suas características são o 

aumento rápido da magnetização no início da indução para praticamente se estabilizar acima 

de 200 mT, uma bem marcada transição de Verwey em -160°C e uma queda acentuada de k 

em T ≈ 580°C (figura 34). 

Esse padrão de curvas também pode ser encontrado em granitos com susceptibilidade 

magnética relativamente baixa, como na amostra SG21B (figura 34). Neste exemplo, a 

magnetização não satura em 2,2 T e k decresce progressivamente entre 580°C e 700°C. Estas 

características são atribuídas à magnetita, correspondendo ao mineral de baixa coercividade e 

com uma transição de Verwey bem definida. A Ti-hematita seria o mineral de elevada 

coercividade e com TN entre 580°C e 675°C.  

 

Figura 34 - Magnetização remanente isotérmica e variação da susceptibilidade (k) com a temperatura em 
granitos com susceptibilidade moderada. Mr, magnetização remantente, H, campo indutor, 
knorm, susceptibilidade magnética normalizada para o valor de k à temperatura ambiente 
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As curvas de indução e termo-magnéticas dos granitos com maior susceptibilidade 

(figura 35, CB55B e CB69C) indicam a presença dominante de magnetita multidomínio com 

características semelhantes às do plúton Ribeirão Branco. Diferentemente do Ribeirão 

Branco, todavia, a MRI dos granitos vermelhos exibe um pequeno, porém crescente aumento 

da magnetização com a indução (figura 35). Isso implica que, além de magnetita, os granitos 

vermelhos contém um mineral ferromagnético de alta coercividade que relacionamos à Ti-

hematita. 

 

Figura 35 - Magnetização remanente isotérmica entre O,5T e 2,2T das amostras CB55B e CB69C (ver figura 34) 
para mostrar como a magnetização remanente cresce com a indução. r, coeficiente de correlação. 

c) Granitos com susceptibilidade magnética moderada-alta (k> 3 mSI). Os 

granitos com susceptibilidade moderada a alta adquirem praticamente toda remanência em 

torno de150 mT, e exibem uma marcante transição de Verwey e acentuada queda de k em 

580°C. O mineral ferromagnético dominante nas rochas com susceptibilidade modera-alta é a 

magnetita multidomínio. O exame mais detalhado das curvas termomagnéticas revela que a 

magnetização de algumas amostras não satura. O aumento de Mr é bastante sutil, embora 

persistente (figura 36). Em outras amostras com susceptibilidade moderada-alta, porém, a 

magnetização permanece estável após H > 150 mT. O leve crescimento da magnetização com 

a indução é atribuída à presença de uma fração magnética de alta coercividade, provavelmente 

em quantidade bem menor que a fração de baixa coercividade. Além do aumento persistente 

da magnetização, em algumas amostras (eg. SG27A, figura 36) k decresce acentuadamente na 

TC de magnetita, mas só é suprimida apenas em torno de 700°C. Essas características da curva 

k-T sugerem que a Ti-hematita é a fase responsável pela fração de elevada coercividade na 

MRI. Nota-se ainda que, em contraste com os granitos com k<1,5 mSI (figuras 32, CB80C e 

SG12B; figura 33, SG2B e CB6B; figura. 34, SG21B), a susceptibilidade da amostra SG27A 

é praticamente nula a 700°C, ou seja, quando a temperatura é superior as TC de magnetita e 

maghemita, e TN de hematita. Isso sugere que a susceptibilidade "residual" verificada nas 
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rochas de menor susceptibilidade magnética, provavelmente é oriunda dos minerais 

paramagnéticos. A contribuição da fração paramagnética à susceptibilidade total é detectada 

na diminuição regular de k com o aumento da temperatura entre a transição de Verwey e a 

temperatura ambiente (figuras 32, 33 e 34). 

 

Figura 36 - Magnetização remanente isotérmica e variação da susceptibilidade com a temperatura em granitos 
vermelhos com k > 2 mSI. H, campo indutor; r, coeficiente de correlação, knorm, susceptibilidade 
normalizada. 

5.2.2 Textura e microestruturas dos minerais opacos 

No microscópio eletrônico a magnetita ocorre na forma de grãos subeuédricos a 

subhédricos, com tamanho normalmente entre 50 µm e 500 µm, porém podendo localmente 

chegar a 1 mm de comprimento. Os grãos possuem uma superfície uniforme, sem evidências 

de exsolução para ilmenita (figura 37A). Inclusões de minerais da matriz na magnetita são 

relativamente frequentes. A ilmenita geralmente ocorre como grãos alongados, euédricos a 

sub-hédricos, que podem chegar a 300 µm de comprimento. A ilmenita se distingue da 

magnetita por tons de cinzas mais escuros, refletindo o seu número atômico médio menor 

(figura 37B). Quando associada a magnetita, a ilmenita exibe contatos retos, bem definidos, 

sugestivo de cristalização em equilíbrio. 
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Figura 37 - Cristais de magnetita (mt) (A), e magnetita e ilmenita (ilm) (B) no granito Capão Bonito (CB35 e 
CB59, respectivamente). As fases mais claras em torno ou no interior da magnetita são de minerais 
contendo elementos de elevado número atômico, como zircão, e epidoto contendo Terras Raras. 

Magnetita microfraturada é uma feição relativamente comum nos granitos Capão 

Bonito (figura 38B) e Sguário (figura 38). As fraturas podem estar aparentemente "secas" ou 

preenchidas por silicatos hidratados, tais como clorita e sericita (figura 38). O fraturamento e 

alteração hidrotermal dos óxidos de Fe e a formação de maghemita são processos 

provavelmente associados. 

 

Figura 38 - Cristal de magnetita contendo microfraturas preenchidas por clorita (SG47). 

A alteração nos granitos vermelhos comumente vem acompanhada da formação de 

minerais opacos na periferia e ao longo da clivagem dos silicatos de Fe-Mg. O estudo dos 

produtos de alteração no MEV-EDS mostrou que os opacos consistem essencialmente de 

óxidos de Fe e Ti. Estes grãos são geralmente alongados acompanhando a clivagem da biotita, 
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podendo chegar a 300 µm de comprimento (figura 39ª, C). As magnetitas, em contato ou 

inclusas na biotita cloritizada, estão em contato com óxidos de Fe > Ti ou de Ti > Fe (figura 

39B). A variação no teor dos elementos Fe e Ti, além de indicada no EDS, pode ser 

identificada na variação de tons de cinza refletindo o número atômico médio do mineral (mais 

claro rico em Fe, e mais escuro rico em Ti). O estudo de detalhe da superfície dos grãos 

maiores mostrou ainda a presença de faixas descontínuas ricas em Ti no interior dos grãos 

com Fe > Ti (figura 39D). Estas características são típicas de Ti-hematita que, no processo de 

cristalização, apresenta óxi-exsolução para formar lamelas ricas em Ti e lamelas ricas em Fe 

(Robinson et al. 2004). 

A cloritização de silicatos, maghemitização e formação de Ti-hematita é atribuída à 

oxidação do magma granítico nos estágios finais da cristalização magmática. 

 

Figura 39 - Cloritização da biotita e desenvolvimento de óxidos de Fe e Ti nos granitos Capão Bonito (CB13, A, 
B) e Sguário (SG2; C e D). (A) Biotita cloritizada contendo "baguetes" de Ti-hematita (tons claros); 
(B) Cristal de magnetita (mt) parcialmente incluso na biotita cloritizada (A) em contato com óxidos 
de Fe > Ti e de Ti > Fe. (C) Biotita cloritizada com baguetes de Ti-hematita. (D) Inclusão em biotita 
de Ti-hematita rica em Fe contendo internamente lamelas descontínuas mais ricas em Ti (tons de 
cinza mais escuro). 
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6  TRAMA MAGNÉTICA 

Neste capítulo se apresentam os dados de anisotropia de susceptibilidade magnética 

aplicada, respectivamente, aos granitos Ribeirão Branco, Capão Bonito e Sguário. Esta 

sequência obedece a cronologia de intrusão desses corpos, com os granitos porfiríticos do 

Complexo Três Córregos (Itaóca, Barra do Chapéu, Ribeirão Branco) precedendo a intrusão 

dos granitos vermelhos (Capão Bonito e Sguário) (Leite et al. 2007; Prazeres Filho 2005; 

Salazar et al. 2008). A idade de cristalização do granito Sguário, entretanto, não é conhecida. 

O seu posicionamento tardio na evolução precambriana regional é inferida considerando sua 

associação com a Suite Itú da Faixa Ribeira (Wernick 2000; Bettancourt et al. 2005). 

O estudo da ASM dos plútons graníticos se fez procurando distribuir os sítios de 

amostragem de forma regular, obedecendo a uma malha de 1 a 2 km
2
 por estação. Em 

algumas regiões, contudo, a amostragem é limitada e irregular. Isso ocorre pela extensa 

cobertura de solo e alteração das rochas decorrente da proximidade dos maciços com a borda 

da Bacia do Paraná. Além disso, vastas áreas dos municípios de Capão Bonito e Ribeirão 

Branco estão reflorestadas para extração de madeira, o que dificulta a localização e acesso aos 

eventuais afloramentos em condições de amostragem. 

6.1 GRANITO PORFIRÍTICO RIBEIRÃO BRANCO 

Foram estudados 94 afloramentos, cuja distribuição é mostrada na figura 40. Em cada 

local foram coletados entre 5 e 23 espécimes, o que forneceu um total de 1059 espécimes 

orientados (média de 11 espécimes por sítio) destinados à caracterização da trama magnética. 

Os parâmetros escalares e direcionais das estações do granito Ribeirão Branco estão listados 

na Tabela 2 (página 54). Susceptibilidade, anisotropia e mineralogia magnética deste granito 

estão detalhadas no Capítulo Mineralogia Magnética (seção 5.1). 
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Figura 40 - Estações de amostragem para medida de anisotropia de susceptibilidade magnética (ASM) do granito Riberão Branco 
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6.1.1 Parâmetros escalares (anisotropia e forma do elipsóide) 

A susceptibilidade magnética do granito Ribeirão Branco é elevada, já que mais de 

80% dos espécimes apresentam k ≥ 10 mSI. Essa forte susceptibilidade é distribuída por todo 

granito e está associada à ocorrência de magnetita. O grau de anisotropia é alto, se comparado 

aos granitos vermelhos adjacentes, já que mais de 70% dos espécimes apresentam P > 1,10. A 

distribuição da anisotropia magnética no plúton, menor a leste e maior a oeste, é mostrada na 

figura 41. Na extremidade leste os valores de P são menores que 1,10, enquanto na 

extremidade oeste eles são tipicamente maiores que 1,10 e chegam localmente a valores da 

ordem de 1,4. No setor central da intrusão predominam anisotropias entre 1,05 e 1,15, porém 

localmente atingem 1,20. Com base na variação da anisotropia, assím como na orientação da 

trama magnética, o corpo granítico foi subdividido em quatro domínios (figura 41). 
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Figura 41 – Anisotropia de susceptibilidade magnética média (P) de cada estação do granito Riberão Branco e respectivos contornos (1,05; 1,1; e > 1,2). O grau de 
anisotropia é menor a leste (domínio I) e maior a oeste (domínio IV)
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6.1.1.1 Domínio I 

Este domínio é constituído por 23 estações (318 espécimes) situadas na extremidade 

oriental da intrusão. A susceptibilidade média é da ordem de 18,84 mSI enquanto a 

anisotropia de 1,10 mSI (dp. 0,05). Aproximadamente 50% dos espécimes desse domínio 

possuem P ≤ 1,1 e apenas 5% exibem P ≥ 1,20. No que diz respeito à forma do elipsóide, 44% 

são oblatos (T >  0,25) enquanto 15% são prolatos (T < -0,25) (figura 42). 

 

Figura 42 -  Frequência do grau de anisotropia (P) e forma do elipsóide (T) do Domínio I do granito Ribeirão 
Branco 

6.1.1.2 Domínio II 

Este domínio é constituído por 37 estações (355 espécimes) situadas na porção centro-

oriental do maciço. A susceptibilidade média é da ordem de 21,33 mSI, enquanto a 

anisotropia é de 1,13 (dp. 0,06). Neste domínio 30% dos espécimes possuem P ≤ 1,1 enquanto 

15% apresentam P ≥ 1,20 (figura 43). A proporção de elipsóides oblatos (T > 0,25) e prolatos 

(T < -0,25) é similar ao domínio I, embora com um número um pouco maior de elipsoides 

oblatos (50%) comparado ao domínio I (44%). 

 

Figura 43 - Frequência do grau de anisotropia magnética (P) e forma do elipsóide (T) do Domínio II do granito 
Ribeirão Branco 
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6.1.1.3 Domínio III 

Este domínio é constituído por 14 estações (152 espécimes) situadas no setor centro-

ocidental da intrusão. A susceptibilidade magnética média é da ordem de 23,70 mSI enquanto 

a anisotropia de 1,15 (dp. 0,08). Neste domínio 31% dos espécimes possuem P ≥ 1,20 (figura 

44), contra 15% e 5%, nos domínios I e II, respectivamente. O número de elipsóides prolatos 

(T < -0,25) diminui (12%) comparado aos demais domínios, embora a quantidade de 

elipsóides oblatos (T > 0,25) permaneça aproximadamente constante (49%; figura 44). 

 

Figura 44 - Frequência do grau de anisotropia (P) e forma do elipsóide (T) do Domínio III do granito Ribeirão 
Branco 

6.1.1.4 Domínio IV 

Este domínio é constituído por 20 estações (253 espécimes) situadas na porção 

ocidental do granito. A susceptibilidade média é de 19,56 mSI enquanto a anisotropia de 1,26 

(dp. 0,11). Neste domínio 70% dos espécimes possuem P ≥ 1,20, dos quais aproximadamente 

30% apresentam P ≥ 1,30 (figura 45). Os elipsóides são dominantemente oblatos (T >0,25 em 

62% dos espécimes) enquanto 2% apenas são tipicamente prolatos (T <-0,25). Estes 

resultados mostram que o aumento da anisotropia no domínio IV está claramente associada ao 

maior grau de achatamento dos elipsóides oblatos. 
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Figura 45 - Frequência do grau de anisotropia magnética (P) e forma do elipsóide (T) do Domínio IV do granito 
Ribeirão Branco 

6.1.2 Parâmetros direcionais 

A estimativa da “qualidade” direcional da trama magnética em cada afloramiento é 

feita através do estudo da variação angular da elipse de dispersão, em torno das direções 

principais médias, que correspondem à lineação (k1) e à foliação (plano normal a k3) 

magnética. A trama do local é definida, se o semi-ângulo do eixo maior da elipse (αk1,3) for ≤ 

28°, moderadamente definida, se 28° < αk1,3 ≤ 42° e pobremente definida ou dispersa, se αk1,3 

> 42° (Borradaile 2001). No granito porfirítico Ribeirão Branco, 76% das lineações e 88% das 

foliações magnéticas estão adequadamente definidas, e apenas 6% e 3%, respectivamente, 

estão dispersas (figura 46). A maior proporção de tramas planares bem definidas (αk3 < 28°), 

se comparado às lineares, reflete a maior frequência de elipsóides oblatos no granito. 

 

Figura 46 - Variação da dispersão angular (αk1,3) das direções principais de ASM de cada sítio em relação à 
direção média (k1,3) do sítio. A trama é considerada definida se αk1,3 < 28°, e indeterminada ou 
dispersa se αk1,3 > 42° (Borradaile 2001) 
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A trama magnética mostra um arranjo espacial bem definido, com uma lineação (k1) 

dominantemente sub-horizontal, de direção E-W, e uma foliação que tende a se distribuir em 

torno de um eixo de 100Az (figura 47). Tanto a lineação como o eixo de distribuição da 

foliação são oblíquos em realção à direção do alongamento do granito em mapa (linha cheia 

de direção ENE na figura 47). O exame mais detalhado da foliação, por sua vez, mostra que 

ela é formada por um grupo de planos que mergulhan fortemente para SSW e um segundo 

grupo com mergulho suave para E e ENE. Estes dois conjuntos de planos refletem a 

variabilidade direcional das estruturas magnéticas encontradas nos diferentes domínios do 

maciço. 

 

Figura 47 - Orientação da lineação (k1) e polos de foliação (k3) magnética no granito porfirítico Ribeirão Branco. 
O traço do alongamento principal do maciço está representado por uma linha cheia de direção NE. 
Diagrama de Schmidt, hemisfério inferior; contornos de 1,5% e 1%. N, número de estações 

A trama magnética no setor oriental do granito (domínio I) se caracteriza por lineações 

sub-horizontais que se agrupam nas direções NE-SW e E-W (figura 48), enquanto a foliação 

tende a se distribuir em torno de um eixo sub-horizontal de direção NE (figura 48). Os polos 

de foliação do setor ocidental (domínio IV) agrupam-se para definir um plano médio de baixo 

mergulho, subperpendicular ao alongamento do plúton. As lineações tendem a se dispersar na 

periferia do estereograma (figura 48, domínio IV), em coerência com a presença dominante de 

elipsóides oblatos nesse setor da intrusão (cf. figura 41). A trama consiste de uma foliação que 

mergulha principalmente para leste, associada a uma lineação que exibe um caimento 

dominante para nordeste. 

A orientação das tramas dos setores centro-oriental (domínio II) e centro-ocidental 

(domínio III) contrastam fortemente com a do domínio IV. As lineações sub-horizontais 

alinham-se para W-NW (figura 48) enquanto as foliações mergulham preferencialmente para 

SSW (figura 49). No domínio III, contudo, os polos de foliação tendem a se distribuir em 

torno de um eixo sub-horizontal de direção E-W. Esses resultados mostram que a combinação 
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da lineação dos domínios II e III é responsável pela orientação dominante E-W de k1 do 

conjunto de afloramentos (figura 48). Por sua vez, a distribuição da foliação em torno de um 

eixo de direção 100Az (figura 48) resulta basicamente da combinação dos polos dos domínios 

II, III e IV, este último contribuindo com um peso importante nos contornos de 

densidade próximos ao centro do estereograma. 
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Figura 48 – Mapa de lineação magnética (k1) e sua distribuição em domínios. Estereograma de Schmith. Hemisfério inferior; contornos de 1,5% e 1%. N: número de 
espécimes 
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Figura 49 - Mapa de foliação magnética (k3) e sua distribuição em domínios. Estereograma de Schmith. Hemisfério inferior; polos de foliação e contornos de 1,5% e 1%. n: 
número de espécimes.  
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6.1.3 Discussão: significado geológico 

O granito porfirítico Ribeirão Branco consiste de um corpo alongado na direção N75E, 

com razão comprimento/largura da ordem de 10:1. Ele está encaixado a norte e a sul, entre 

metasedimentos pelíticos e carbonáticos de baixo a muito baixo grau metamórfico. Essas 

caracterísitcas sugerem que o alojamento da intrusão foi controlado por estruturas regionais 

que facilitaram a colocação do magma na direção ENE, e que a cristalização do granito 

ocorreu em nível crustal relativamente raso. 

As estruturas, em torno do maciço, se destacam razoavelmente bem no mapa de relevo 

regional (figura 50). Além da borda da Bacia do Paraná, muito bem marcada a oeste, 

destacam-se no relevo a zona de cisalhamento de Itapirapuã e um sistema de lineamentos 

paralelos à borda sul do maciço. Alinhamentos no relevo, de direção E-W, ocorrem no setor 

norte da intruão (setas na imagem da figura 50), mesmo estando essas estruturas, em grande 

parte, recobertas por sedimentos da Bacia do Paraná. O plúton Ribeirão Branco está situado 

na junção entre os lineamentos de direção NE, relacionados com a zona de cisalhamento de 

Itapirapuã (ZCI), e as estruturas de direção ENE e E-W.  

Os mapas geológicos regionais em escala 1: 50.000 e 1: 100.000 da CPRM já haviam 

identificado os lineamentos de direção NE, notadamente a ZCI, bem como as estruturas de 

direção E-W a norte dos granitos Sguário e Capão Bonito. A cinemática associada aos 

lineamentos, contudo, é indeterminada. Isso ocorre pela escassez de aforamentos na região 

que, quando expostos, estão fortemente alterados, dificultando a identificação dos elementos 

estruturais. Os dados geofísicos, por sua vez, mostraram que a ZCI é a principal estrutura 

tectônica da região. A gravimetria indica que a ZCI é uma falha profunda que coloca lado a 

lado domínios crustais com densidades diferentes, enquanto a magnetometria mostra que a 

falha separa um domínio NW com baixa magnetização correspondente aos metasedimentos 

do Grupo Itaiacoca, de um domínio SE com moderada a elevada magnetização, que seria o 

batólito Três Córregos (Rosales 2004). Anomalias gravimétricas sugerem ainda que o plúton 

Barra do Chapéu, que junto com o Ribeirão Branco constituem a porção nordeste do batólito 

Três Córregos, possui uma profundidade de aproximadamente 35 km (Rosales 2004). 
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Figura 50 - Mapa de relevo (topo e principais lineamentos em torno do plúton Ribeirão Branco. As setas 
indicam alinhamento do relevo na direção E-W. SG, Sguário, CB, Capão Bonito 

Um modelo estrutural para o alojamento do granito porfirítico e o desenvolvimento de 

sua trama magnética é mostrado na figura 51. O modelo é baseado em falhas conjugadas que 

se formaram sob um campo de tensão onde o esforço máximo principal horizontal (σ1) é 

aproximadamente paralelo ao atual alongamento do plúton (figura 51A). A ZCI 

corresponderia a um dos ramos do sistema de direção NE que, sob ação do campo de tensão, 

desenvolveria uma cinemática destral (figura 51B). A colocação do plúton na terminação da 

ZCI seria facilitada pelo efeito combinado (i) da cinemática destral, que promoveria extensão 

no ramo E-W do sistema de falha, e (ii) da orientação de σ1 que favoreceria a existência de 

uma deformação por tração na direção NW-SE. 
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Figura 51 - Modelo tectônico para o alojamento do granito Ribeirão Branco. Rosa de direções de k1, com o 
alongamento do plúton representado pelo traço de direção N75E. ZCI, zona de cisalhamento de 
Itapirapuã, N, número de estações de ASM. 

Nos estágios finais da cristalização, o plúton teria sido submetido à ação de um 

cisalhamento sinistral que afetou o ramo E-W do sistema de falhas conjugado (figura 52C). A 

cinemática sinistral seria responsável pela orientação da trama magnética nos domínios I, II e 

III da intrusão. Nestes domínios a lineação é nitidamente oblíqua em relação ao alongamento 

do granito (figura 52C), enquanto a foliação distribui-se em torno de um eixo subparalelo ao 

alinhamento médio da lineação (cf. figura 52). Esse arranjo da trama magnética é, usualmente 

associado aos plútons sintectônicos (Archanjo et al. 2002; Bouchez 2000). No domínio IV, 

contudo, a orientação da trama contrasta com a dos domínios I, II e III. Ela se caracteriza por 

elipsóides neutros a oblatos com mergulho para NE e uma lineação que tende a se dispersar 

no quadrante NE. O domínio IV está situado no setor ocidental da intrusão, próximo à junção 

da ZCI com estruturas de direção ENE e E. No setor do conjugado de falhas, que corresponde 

ao domínio IV, é previsto o amortecimento da componente de cisalhamento, com o 

consequente aumento da componente compressiva. A trama magnética do domínio IV pode 

assim ter se formado em consequência da compressão dominante associada a σ1. 
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Outra possibilidade é relacionar a trama do domonínio IV à influencia ou efeito de 

borda induzida pela colocação do granito Sguário. Neste modelo, a foliação magnética do 

domínio IV do granito Ribeirão Branco acompanharia o contorno da borda do Sguário, 

sugerindo um efeito de “baloneamento” deste último, que afetaria a borda ocidental do plúton 

Ribeirão Branco. Nesse caso, a trama magnética registrada no domínio IV do granito Ribeirão 

Branco não seria primária, mas sim formada durante a intrusão do granito Sguário, ou seja, 

provavelmente bem depois da cristalização e resfriamento do granito porfirítico. 

Estudos estruturais nos batólitos tabulares alongados paralelamente à Faixa Ribeira, no 

Estado de São Paulo são esparsos e localizados. A natureza sin-orogênica destes batólitos é 

assumida combinando-se informações geoquímicas, isto é, natureza cálcio-alcalina potássica 

de  granitóides metaluminosos e a sua  estreita associação com a deformação transcorrente 

(Hackspacher et al. 2000). Spanner & Kruhl (2002) estudaram o mecanismo de colocação de 

uma intrusão tabular, situada a leste de Ibiúna (SP), que faz parte dos granitóides porfiríticos 

do Complexo Itapevi (Janasi et al. 1990). Os autores utilizaram o alinhamento de megacristais 

de feldspato e o “entelhamento” de fenocristais para mostrar que o alojamento do corpo 

principal (plúton Cindacta) esteve associado a uma cinemática transcorrente sinistral, a qual 

se superpõe a uma tectônica de empurrões para WSW. Os dados no plúton Ribeirão Branco 

são consistentes com um evento transcorrente sinistral que favoreceu a intrusão do magma 

granítico, conforme propõem Spanner & Kruhl (2002) para a plúton Cindacta. A trama 

magnética, contudo, não mostrou evidências conclusivas para a presença de um evento 

compressivo inicial, que cavalga as unidades para NW e que antecederia à transcorrência 

sinistral.  

6.2 GRANITO VERMELHO CAPÃO BONITO 

Foram coletadas amostras em 67 estações no granito Capão Bonito (figura 52). Estas 

amostras produziram um total de 899 espécimes (média de 13 espécimes por estação). Os 

parâmetros escalares (susceptibilidade, grau de anisotropia, forma) e direcionais (orientações 

de k1, k2 e k3) médios de cada estação estão listados na Tabela 3 (seção 5.2). A 

susceptibilidade, anisotropia e a mineralogia magnética deste granito foram detalhadas no 

Capítulo Mineralogia Magnética (seção 5.2) 
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Figura 52 - Distribuição de estações de medidas de ASM no plúton Capão Bonito 

6.2.1 Parâmetros escalares (anisotropia e forma do elipsóide) 

A Susceptibilidade magnética do granito Capão Bonito é moderada a baixa. Nele 43% 

dos espécimes apresentam k < 1 mSI e apenas 4% t> em k > 10 mSI (no Ribeirão Branco, 

85%, têm k > 10 mSI). A susceptibilidade está associada com a ocorrência de magnetita, 

maghemita e Ti-hematita. O grau de anisotropia é moderado, já que 63% dos espécimes 

possuem valores de anisotropia no intervalo 1,04 < P < 1,10 (média de 1,07). A distribuição 

da anisotropia magnética é mostrada na figura 23 (Capítulo 4.1.1 da OPF). A anisotropia é 

maior na borda ocidental do maciço (P > 1,09) e menor no centro e em sua borda oriental (P < 

1,06). 

O elipsóide de susceptibilidade varia de oblato (T<0,5) a prolato (T > -0,5) com 

predominio de elipsóides neutros (-0,15 < T < 0,15 em 50% dos espécimes) (figura 53). Há 

uma maior frequência de elipsóides neutros a oblatos quando P > 1,09 em direção à borda 

ocidental da intrusão. Com a diminuição da anisotropia, os elipsóides variam indistintamente 

de oblatos a prolatos, sem a ocorrência marcante de uma forma ou outra, nos diferentes 

setores do plúton. 
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Figura 53 - Relação entre a forma do elipsóide (T) e o grau de anisotropia (P) 

6.2.2 Parâmetros direcionais 

A dispersão angular de k1 e k3 em torno das direções médias principais (αk1 e αk3) do 

granito Capão Bonito (figura 54) é maior que nos granitos Ribeirão Branco e Sguário (cf. 

seção 6.1.2). No Capão Bonito apenas 59% das lineações e 52% das foliações possuem σk1,3 

≤ 28°. Estações cujas αk1,3 > 42° indicando que a trama é mal definida ou dispersa, somam 

18% (12 afloramentos), contra 6% de αk1 e 3% de αk3 no granito Ribeirão Branco, assim 

como 4% e 6%, respectivamente, no Sguário.  

 

Figura 54 - Variação da dispersão angular (αk1,3) das direções principais de ASM do granito Capão Bonito. A 
trama é considerada definida se αk1,3 < 28°, e indeterminada ou dispersa se αk1,3 > 42° (Borradaile 
2001) 

Em que pese à maior dispersão angular de k1 e k3, a trama magnética no maciço Capão 

Bonito é bem organizada. A foliação magnética mergulha forte para NW ou SE, enquanto a 

lineação tende a se distribuir no plano da foliação, com máxima densidade no quadrante NE 

do estereograma (lineação média N45E, 12°; figura 55). O mergulho da foliação torna-se mais 

suave principalmente na parte central da intruão, enquanto as lineações magnéticas 
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apresentam caimento moderado a forte, notadamente junto aos xenólitos ou ainda, junto aos 

contatos do granito com a encaixante. 

A foliação magnética descreve uma trajetória sinuosa de direção E-W no centro e NE-

SW na borda norte e no sudoeste do plúton. A trama magnética nos dois corpos menores 

tende a se orientar na direção NE-SW. A orientação da foliação e da lineação no granito 

Capão Bonito é coerente com uma deformação por cisalhamento simples destral, com o plano 

de cisalhamento situado aproximadamente na direção E-W. 
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Figura 55 – Trama magnetic do granite Capão Bonito. Estereograma de Schmidt, hemisfério inferior. Contorno de 2% e 1% 
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6.3 GRANITO VERMELHO SGUÁRIO 

Foram analisados 52 afloramentos neste plúton cuja distribuição é mostrada na figura 

56. Do total amostrado, 44 locais situam-se em um granito avermelhado grosso, localmente 

porfirítico, enquanto 8 estão em uma fácies equigranular, leucocrática, média a fina (linha 

tracejada na figura 56). Em cada local coletaram-se entre 8 e 24 espécimes, o que forneceu 

um total de 579 espécimes orientados destinados à caracterização da trama magnética. Os 

parâmetros escalares e direcionais dos sítios estão listados na Tabela 4 (página 57). Os 

resultados de susceptibilidade magnética, anisotropia e a mineralogia magnética são 

discutidos no Capítulo Mineralogia Magnética (seção 5.2). 

 

Figura 56 - Sítios de amostragem do granito Sguário. A linha tracejada no interior do maciço corresponde à 
fácies de leucogranito equigranular 

6.3.1 Parâmetros escalares (anisotropia e forma do elipsóide) 

O grau de anisotropia (P), neste granito, situa-se entre 1,02 e 1,08 (81% dos 

espécimes), com média de 1,05 (dp. 0,03). A distribuição da anisotropia no maciço é mostrada 

na figura 57. Os dados definem uma faixa central com valores no intervalo 1,04 < P < 1,08. 

Os setores onde P>1,08 são encontrados em sítios isolados, geralmente próximo à periferia do 
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maciço. Essas regiões de elevada anisotropia são consideradas anômalas e com significado 

local. Atribuí-se um significado regional a variação de P na faixa central e a oeste do granito.  

 

Figura 57 - Distribuição da da anisotropia de susceptibilidade no granito Sguário. A linha tracejada no interior 
do maciço corresponde à fácies de leucogranito equigranular 

O grau de anisotropia na faixa central do maciço cresce acima de 1,04 formando uma 

faixa alongada de direção NE-SW. A anisotropia também cresce na borda oriental, resultando 

em dois domínios descontínuos com P > 1,04. Entre as faixas central e oriental, o grau de 

anisotropia diminiu para valores abaixo de 1,04. Considerando apenas os domínios 1,04 < P < 

1,08, notamos que a anisotropia média da fácies leucogranítica equigranular é um pouco 

maior (P = 1,07) que no granito de granulação grossa (P = 1,05), embora com susceptibilidade 

média menor (1,15 mSI e 2,58 mSI, respectivamente; figura 58). Esses resultados mostram 

que a maior anisotropia na porção central independe da composição do plúton. 
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Figura 58 - Variação da anisotropia (1,04 < P < 1,08) com a susceptibilidade (k) dos espécimes da faixa central 
do granito Sguário. 

Outro parâmetro bastante utilizado no estudo da trama magnética é a forma do 

elipsóide. Embora predominem elipsóides oblatos (T > 0,25 em 48,3% dos espécimes), não há 

relação entre a forma do elipsóide e a anisotropia, a susceptibilidade magnética ou a 

composição (figura 59), nem com a distribuição geográfica dos locais de amostragem no 

granito. 

 

Figura 59 - Parâmetro de forma (T) dos sítios onde a anisotropia média (P) é menor que 1,04 (esquerda), ou 
entre 1,04 < P < 1,08.. Os elipsóides variam indistintamente de oblatos (T > 0) a prolatos (T < 0) 

6.3.2 Parâmetros direcionais 

O granito Sguário apresenta um excelente agrupamento de k1 e k3 em torno das 

direções médias de cada local amostrado. A lineação e foliação magnética estão bem 

definidas respectivamente, em 89% e 83% dos locais (αk1 e αk3 < 28°), sendo que a lineação 

foi considerada dispersa em apenas 2, enquanto a foliação em outros 3 (figura 60). Esses 

resultados mostram que a trama magnética do granito Sguário é bem melhor definida que a do 

Capão Bonito, embora os dois apresentem uma mineralogia magnética semelhante. 
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Figura 60 - Dispersão angular das direções de ASM em torno das direções médias (αk1, αk3) de cada sítio (ver 
discussão no texto). 

Neste granito, a lineação e a foliação magnética, quando lançadas, suas orientações em 

mapa apresentam uma distribuição aparentemente dispersa, o que se reflete nos contornos de 

densidade dos respectivos estereogramas, que não alcançam 4% dos dados (máximo de 3% 

para um grupo de lineações no quadrante NE, figura 61). Ainda assim é possível identificar no 

setor norte-nordeste da intrusão um conjunto de lineações com caimento moderado a forte 

(área sombreada na figura 62). Essas lineações de elevado caimento formam uma faixa de 

aproximadamente 6 km de comprimento alongada com o contato norte do maciço. Nos 

demais setores da intrusão, incluindo-se o leucogranito equigranular, a lineação cai moderada 

a suavemente, com pelo menos três direções preferenciais, para NNE, NW-SE e W. 

 

Figura 61 - Contornos de densidade (1% e 2% ) da lineação (k1) e polo da foliação magnética (k3) do franito 
Sguário. Estereograma de Schmidt, hemisfério inferior. n, número de espécimes. 

No granito Sguário, a foliação apresenta mergulhos variáveis, sem uma direção 

claramente definida (figura 62). Em alguns setores, como ao longo da borda norte, ela orienta-

se na direção WNW-WSE enquanto no centro da intrusão predominam direções para norte e 

nordeste. Os polos de foliações dessas duas direções principais estão contidos nos 
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estereogramas por “faixas” que se cruzam no centro da rede. Nota-se ainda que as maiores 

concentrações de polos (contorno de 2%) se distribuem notadamente ao longo da faixa de 

direção NE-SW. 

 

Figura 62 - Trama magnética do granito Sguário. A área sombreada delimita o domínio com lineações de forte 
caimento. A linha tracejada no interior do maciço corresponde à área de exposição do leucogranito 
equigranular 
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Um padrão geométrico de estruturas aparece no graníto quando são traçadas trajetórias 

de lineação e foliação (figura 63). Essas trajetórias são construídas por linhas que unem duas 

ou mais estruturas com orientação semelhante. Em algumas situações, como no encontro de 

estruturas com orientações divergentes, é possível traçar diferentes trajetórias para um mesmo 

conjunto de dados. No entanto, em que pesem divergências locais, as trajetórias esboçadas na 

figura 63 parecem condizentes com a orientação da trama magnética. As lineações definem 

uma estrutura helicoidal com um eixo situado aproximadamente sobre o leucogranito 

equigranular (figura 63A Essa estrutura contém lineações com caimento moderado a baixo, 

que contrasta com o setor a norte, que apresenta lineações com forte caimento. As trajetórias 

de foliação mostram uma curvatura em “S” no centro, ladeada por foliações subparalelas aos 

contatos do maciço (figura 63B). As foliações atravessam o contato do leucogranito 

equigranular, indicando que a trama magnética teria sido formada após o alojamento do 

leucogranito. Combinadas, estas trajetórias indicam uma rotação anti-horária do magma, com 

o eixo de rotação situado aproximadamente no centro do plúton. O setor com caimento 

acentuado das lineações pode corresponder a uma zona de raiz, por onde o magma teria 

ascendido. 
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Figura 63 - Trajetórias de lineação (A) e foliação magnética (B). A área sombreada corresponde ao domínio de 
lineações com forte caimento e respectivo contorno de densidade (Estereograma de Schmidt, 
hemisfério inferior; contornos de 2% e 1%). n, número de espécimes 
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6.4 DISCUSSÃO: SIGNIFICADO GEOLÓGICO 

A situação geológica dos granitos Capão Bonito e Sguário no contexto dos 

lineamentos regionais é mostrada na figura 64. Capão Bonito está alojado na continuidade de 

estruturas de direção E-W, enquanto Sguário ocupa a borda ocidental do plúton Ribeirão 

Branco, na interseção de estruturas de direção NE-SW (zona de cisalhamento de Itapirapuã) e 

ENE. As estruturas E-W e NE-SW foram interpretadas como pertencentes a um sistema 

conjugado de falhas que favoreceu o alojamento do granito Ribeirão Branco (cf. seção 6.1.3). 

A colocação do plúton Ribeirão Branco e, portanto a ativação das grandes estruturas 

regionais, teria ocorrido entre 605 e 615 Ma, conforme idades obtidas em outros plútons do 

Batólito Três Córregos (granito Saival, 605 ±2 Ma, Gimenez Filho et al. 2000; plútons 

Conceição e Arrieiros-Cerro Azul, 610-615 Ma, Prazeres Filho 2005). A colocação dos 

granitos vermelhos é bem posterior a do Ribeirão Branco, como atestado por idade U-Pb em 

zircão, de 586 ± 3 Ma, obtida no granito Capão Bonito (Leite et al. 2007). A idade de 

cristalização do Sguário não é conhecida. Por suas características petrográficas e estruturais, 

estima-se que o Sguário também deve ter se colocado ao mesmo tempo em que o Capão 

Bonito, ou mesmo um pouco depois. O granito Sguário está associado à suite rapakivítica Itú 

(Wernick, 2000; Bettencourt et al. 2005) cujo maciço tipo em Itú (ver localização na figura 1) 

forneceu uma idade U-Pb, em zircão, de 582 ± 6 Ma (Topfner 1996). 

 

Figura 64 - Lineamentos regionais identificados em mapas de relevo e aeromagnéticos em torno dos granitos 
“Pós-tectônicos” Sguário e Capão Bonito. 
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A cor avermelhada nos granitos Capão Bonito e Sguário é atribuída à presença de Ti-

hematita. Em outros granitos vermelhos, descritos na literatura, também se associa a hematita 

como o mineral responsável pela marcante coloração dessas rochas (Putnis et al. 2007). A 

hematita pobre em Ti dos granitos Capão Bonito e Sguário foi detectada por sua elevada 

coercividade e pela supressão da susceptibilidade ferromagnética apenas em 670 °C. Hematita 

e maghemita seriam formados pela ação de fluidos hidrotermais em meio oxidante, 

provavelmente nos estágios finais da cristalização magmática. Tanto no Capão Bonito como 

no Sguário, a hematitização e a maghemitização estão acompanhadas pela cloritização da 

biotita. Apesar da alteração tardia dos minerais pela oxidação, o estudo da OPF no granito 

Capão Bonito mostrou que a ASM retrata adequadamente a trama magmática registrada na 

orientação preferencial de biotita e feldspato. Mas, a hematitização e a maghemitização no 

granito Capão Bonito devem ter sido responsáveis por uma maior dispersão de k1 e k3 e das 

inversões locais da trama magnética. Entretanto, a oxidação não foi suficientemente 

importante para desorganizar a trama magnética do Capão Bonito, como mostra a marcante 

orientação de estruturas na direção NE-SW (figura 55). No Sguário, a trama magnética, na sua 

totalidade, exibe um arranjo aparentemente disperso (figura 65), apesar do excelente 

agrupamento de k1 e k3 na grande maioria dos locais. Isso indica que os mecanismos de 

formação da trama nos granitos Capão Bonito e Sguário foram diferentes. 

A ASM do granito Capão Bonito é coerente com a deformação do magma por 

cisalhamento simples destral, com o plano de cisalhamento situado na direção E-W (figura 

66A). Essa deformação seria responsável pela orientação da lineação na direção de maior 

estiramento do elipsóide de deformação finita (λ1), enquanto a foliação alinha-se com o plano 

de maior achatamento (λ1λ2). A faixa com anisotropia mais alta na direção NE-SW, próximo 

à borda ocidental da intrusão (figura 25 seção 4.1.1.2 OPF), também deve refletir uma maior 

intensidade da OPF paralelamente ao plano λ1λ2 do elipsóide de deformação. O granito 

Capão Bonito, portanto, seria tipicamente sin-tectônico. Sua trama magmática/magnética é 

inteiramente condicionada pelo plano principal de deformação (λ1λ2), resultante da 

deformação transcorrente destral. 

A trama de minerais máficos, quando lançada em mapa (figura 65), define um setor 

central onde a foliação mergulha suavemente e que contrasta com os mergulhos bem mais 

acentuados na periferia do maciço principal e do corpo satélite adjacente. A lineação 

magmática, contudo, mantém sua orientação praticamente constante na direção NE-SW 

independentemente do mergulho da foliação. A combinação entre o hidrotermalismo, a 

modificação da mineralogia magnética e a deformação cisalhante regional afetaram 
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parcialmente a ASM do setor central, como verificado nos polos de foliação magnética (k3), 

que exibem máximos de pontos no centro e na periferia do estereograma (figura 65). 

Foliações magnéticas verticais em uma trama de silicatos subhorizontal foram descritas no 

local CB4, situado no setor central da intrusão (cf. figura 52; seção 4.1.1). Esse local contém 

sub-tramas de biotita com a ASM coaxial à trama de micas mais finas, que definem uma 

foliação subvertical. Nesse mesmo aflorametno, a foliação definida pelo feldspato e pelos 

grão mais grossos de biotita mergulham suavemente para nordeste. Estes dados sugerem que 

foliações magnéticas subverticais no setor central da intrusão devem ser atribuídas à 

recristalização tardia de maghemita e Ti-hematita no plano de achatamento do elipsóide de 

deformação regional, possivelmente associado a kinking e cloritização da biotita. 

 

Figura 65 - Orientação da trama de silicatos (foliação, lineação) do granito de Capão Bonito. A trama é sub-
horizontal no setor central do maciço principal (área sombreada). A lineação (k1) e polos de 
foliação magnética (k3)  do setor central estão plotados em diagrama de Schmidt, hemisfério 
inferior (contorno de 2% e 1%). n, número de espécimes 

A trama magnética do granito Sguário difere substancialmente da trama do Capão 

Bonito. As trajetórias de lineação e foliação magnéticas sugerem um arranjo helicoidal, com o 

eixo de rotação anti-horário situado no centro do maciço. Tramas helicóidais têm sido 

descritas em domos migmatíticos (Hippert 1994) e mais recentemente em intrusões máficas e 

félsicas (Nagaraju et al. 2008; Trubac et al. 2009). Elas podem se formar por fluxo rotacional 

em torno de λ2, durante o cisalhamento simples transcorrente. Se a cinemática do 

cisalhamento for destral, a rotação do fluxo será anti-horária (Brun & Pons 1981; figura 66B). 

A trama magmática pode ser descrita como superfícies aproximadamente planas, que se 

“enrolam” em torno de um eixo vertical de rotação (figura 66C). Hippert (1994) sugere que a 

trama helicoidal poderia ser formada com o magma rotacionando enquanto ascende, sem que 
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necessariamente essa propagação para o interior do domo esteja influenciada pelas tensões 

cisalhantes provenientes da rocha encaixante. Uma discussão detalhada para a formação de 

estruturas helicoidais em rochas ígneas e meamórficas pode ser encontrado em Fowler (1996). 

 

Figura 66 - (A) Elipse de deformação resultante de cisalhamento simples destral; λ1 e λ3 são, respectivamente, 
as direções principais de estiramento e encurtamento da elipse; λ2 é perpendicular ao plano λ1λ3 e 
λ2 esquematicamente situada no centro da elipse. (B) Rotação anti-horária da foliação na parte 
interna de um plúton submetido a cisalhamento simples destral (in Brun & Pons 1981). (C) Rotação 
anti-horária de planos em torno de um eixo vertical; note que o cisalhamento externo à estrutura é 
destral (in Fowler 1996) 

As tramas magnéticas do granito Sguário são comparáveis às estruturas de fluxo 

magmático que rotacionam enquanto o magma cristaliza. Além disso, as tramas definem uma 

faixa com forte caimento da lineação, que pode indicar uma zona enraizada, provavelmente 

relacionada ao movimento ascendente do magma. O plúton Sguário exibe ainda uma faixa 

central de direção NE-SW, com anisotropias mais elevadas, similar à encontrada no Capão 

Bonito, além de foliações encurvadas na margem norte, que são condizentes com 

cisalhamentos sin-magmáticos destrais (figura 66B). A colocação do granito Sguário, 

portanto, incorporou uma componente de deformação cisalhante transcorrente destral, 

provavelmente de intensidade menor que no Capão Bonito. Isso implicaria que, apesar de 

possuir uma trama geometricamente distinta, a ASM do Sguário registra o mesmo regime de 

deformação que afetou o Capão Bonito. Os granitos vermelhos deste setor do Domínio Apiaí, 

portanto, marcam um expressivo evento tectono-magmático regional. Este evento é posterior 

à colocação dos grandes batólitos, tais como o Itaóca e o Ribeirão Branco, e incluiria uma 

mudança importante na direção de máxima compressão regional, de NE-SW durante o 

alojamento do plúton Ribeirão Branco, para NW-SE durante a colocação dos granitos 

vermelhos. Essa deformação regional tardia envolveu cisalhamentos transcorrentes E-W, 

como registrado na trama dos granitos Capão Bonito e Sguário, mas também falhas normais, 

λ2 
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como as que afetam os metasedimentos e a borda sul do granito Itaóca, para formar a zona de 

cisalhamento Ribeira (Salazar et al. 2008). Logo, a colocação dos granitos vermelhos estaria 

associada a uma deformação transtrativa no Domínio Apiaí. 

A Suite Itu, que inclui os granitos Capão Bonito e Sguário, mostram afinidades com 

granitos tipo A (Wernick 2000). As datações disponíveis indicam que eles se formaram entre 

10 e 20 Ma após a intrusão dos batólitos Cunhaporanga, Três Corregos e Agudos Grandes 

(Prazeres Filho 2005; Leite et al. 2007). A geoquímica isotópica de Sr e Nd indica que a 

gênese dos granitos vermelhos teve participação importante de fontes de longa vida crustal, 

possivelmente localizadas na crosta inferior a média (Dantas et al. 2000; Leite 2003). Valores 

de εNd(600) entre -10 e -20 indicam que os granitos da Suite Itu foram contaminados por 

rochas pré-brasilianas, provavelmente pertencentes ao embasamento paleoproterozóico da 

Faixa Ribeira, o que é condizente com a colocação em ambiente intraplaca, após a colagem 

orogênica que moldou a Província Mantiqueira. 
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7  CONCLUSÕES 

Nesse capítulo final são apresentadas de forma integrada as conclusões alcançadas 

neste estudo, com ênfase nas propriedades magnéticas, anisotropia e implicações para a 

evolução estrutural da porção nordeste do Batólito Três Córregos. Os resultados, listados 

abaixo, ressaltam o potencial da técnica da anisotropia de susceptibilidade magnética aplicada 

à obtenção de informações estruturais de áreas com importante cobertura sedimentar e 

afetadas por processos de alteração físico-química. A organização e consistência direcional da 

trama magnética mostram que os blocos graníticos residuais que afloram nesse contexto estão 

praticamente in situ. Além disso, como esses blocos de forma geralmente ovalada 

correspondem ao “miolo” mais resistente à alteração, essas rochas residuais estão em sua 

grande maioria frescas. As principais conclusões desse estudo são as seguintes: 

1. A susceptibilidade magnética volumétrica dos granitos porfiríticos é elevada, 

tipicamente da ordem de 10 mSI (10
-2

 SI). Tanto no granito Ribeirão Branco como no Itaóca a 

susceptibilidade é proveniente de grãos de magnetita de tamanho variável, geralmente entre 

50 µm e 100 µm. A magnetita ocorre normalmente em contato com biotita e hornblenda, 

porém encontra-se mais frequentemente associada a titanita. As curvas termomagnéticas são 

relativamente simples: em baixa temperatura há uma marcante transição de Verwey em torno 

de -160 °C e, em alta temperatura, uma queda abrupta da susceptibilidade entre 570°C e 

580°C. As curvas de MRI mostram que a magnetização remanente aumenta rapidamente para 

saturar entre 100 e 150 mT. A baixa coercividade, temperatura de Curie de 575 °C e a 

transição de Verwey indicam que as propriedades magnéticas dos granitos porfiríticos são 

provenientes da magnetita multidomínio. Ilmenita, Ti-hematita e calcopirita ocorrem 

localmente. 

2. A susceptibilidade magnética dos granitos vermelhos (Sguário e Capão Bonito) é 

variável todavia tipicamente menor que a dos granitos porfiríticos. A susceptibilidade é da 

ordem de 1 (10
-3

) mSI, porém algumas amostras podem atingir valores de 10 mSI e outras, em 

contraste, 0,1 mSI. As propriedades magnéticas são consistentes com a presença de magnetita, 

maghemita e Ti-hematita. A magnetita exibe transição de Verwey e temperatura de Curie a 

575°C. A maghemita (γFe2O3) é detectada na atenuação da transição de Verwey, ou mesmo 

na supressão dessa transição nas amostras mais oxidadas. A Ti-hematita (hemo-ilmenita) se 

caracteriza pela alternância de bandas de Fe > Ti e Ti > Fe. A elevada coercividade observada 
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na curvas de MRI e a diminuição regular da susceptibilidade entre 580 °C e 700 °C também 

são atribuídos à presença de (Ti)hematita. Ilmenita, rutilo, pirita e calcopirita ocorrem 

localmente nesses granitos. 

3. O estudo da relação entre a ASM e a trama de silicatos mostrou que as direções 

principais das tramas magnética e de silicatos em geral são correspondentes, embora as vezes 

sejam frequentemente oblíquas. A obliquidade dos eixos, encontrada tanto nos granitos 

porfiríticos como nos vermelhos, normalmente é menor que 30°. Nos granitos porfiríticos a 

trama magnética é fornecida pela anisotropia de forma e/ou distribuição de magnetita. Nos 

granitos vermelhos a ASM depende tanto da anisotropia de forma de magnetita e maghemita, 

bem como da anisotropia magnetocristalina de (Ti)hematita. O estudo da anisotropia de 

remanência anisterética (ARA), que detecta exclusivamente a orientação preferencial dos 

minerais ferromagnéticos portadores de remanência, mostrou que as direções principais da 

ASM e da ARA são coaxiais. As contribuições relativas de magnetita/maghemita e da 

(Ti)hematita à anisotropia total não foram determinadas, no entanto o estudo da OPF 

comprova que a ASM dos granitos vermelhos pode ser utilizada na caracterização da trama de 

silicatos (magmática). 

4. No plúton porfirítico Ribeirão Branco a trama magnética é bem organizada, com a 

anisotropia alta para oeste e atingindo valores máximos (P > 1,2) no contato com o granito 

Sguário. A lineação magnética sub-horizontal de direção E-W é oblíqua ao alongamento ENE 

do plúton, enquanto a foliação tende a se distribuir em torno de um eixo paralelo à lineação. O 

arranjo da trama é atribuído a uma deformação sin-magmática com importante componente de 

rejeito direcional sinistral. A trama magnética do granito porfirítico no contato com o granito 

Sguário é anômala. Elipsóides dominantemente oblatos definem uma foliação dômica que 

tende a acompanhar à borda do Sguário. A trama anômala do setor ocidental do plúton 

Ribeirão Branco pode ser atribuída: (i) a uma importante contribuição da componente 

compressiva neste setor da intrusão ou (ii) ao efeito da injeção e baloneamento do granito 

Sguário. No primeiro modelo a trama seria formada durante a cristalização do Ribeirão 

Branco que, por associação com outros plútons do batólito Três Córregos, teria ocorrido entre 

605-615 Ma. No segundo modelo a trama magnética do setor ocidental do Ribeirão Branco 

seria secundária, formada com a intrusão do Sguário e, também por correlação do Sguário 

com outros plútons vermelhos, teria ocorrido em torno de 585 Ma. 

5. Os granitos da suíte Itu (Capão Bonito e Sguário) apresentam tramas distintas 

quanto à orientação, porém formadas durante um evento transcorrente E-W destral. A trama 

do Capão Bonito está confinada à direção NE-SW, enquanto no Sguário a lineação e foliação 
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definem trajetórias que se encurvam em torno de um eixo vertical situado no centro do 

granito. Enquanto a trama de Capão Bonito tende a se organizar no plano de maior 

deformação do elipsóide de deformação finita, a trama do Sguário tende a rotacionar 

internamente. Os diferentes modos de aquisição da trama nos dois plútons podem estar 

relacionados à viscosidade do magma, menor no Sguário que no Capão Bonito, e/ou à época 

de colocação, que seria mais tardia no Sguário que no Capão Bonito. As evidências de 

hidrotermalismo e metassomatismo no Sguário, inclusive com mineralizações de Sn-Mo no 

stock satélite Correas, são um indício de uma maior presença de fluidos, portanto menor 

viscosidade no granito Sguário. Embora as diferenças nas trajetórias das tramas nos dois 

plútons, ambas são consistentes com um alojamento durante um evento transcorrente destral. 

6. Indicadores cinemáticos destrais formados em um metamorfismo dinâmico de baixo 

a médio grau também afetam a borda sul do batólito Itaóca. Esse evento é associado à 

reativação da zona de cisalhamento Ribeira, de direção E-W, e teria ocorrido logo após a 

colocação do granito porfirítico que apresenta uma idade de cristalização em zircão de 623 ± 

10 Ma (U-Pb, SHRIMP). A reativação transcorrente na falha Ribeira contém um componente 

de deformação extensional (Faleiros & Campanha 2004; Salazar et al. 2008). Portanto, se a 

reativação de estruturas transcorrentes destrais E-W e a intrusão dos granitos vermelhos foram 

processos associados, eles indicam que o Domínio Apiaí foi afetado por uma deformação 

transtensiva em torno de 580 Ma. Este evento se sobrepõe a uma tectônica transpressiva de 

direção NE-SW vinculada à colocação dos batólitos de granito porfirítico cujo pico 

magmático teria ocorrido em torno de 615 Ma. Esse cenário é consistente com os modelos 

que preconizam o aparecimento de um magmatismo intraplaca extensional com o relaxamento 

do orógeno, e que sucede à compressão, colisão e espessamento crustal. 
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1 ORIENTAÇÃO PREFERENCIAL DE FORMA 

Os métodos de caracterização da petrotrama tomaram um novo  impulso com o uso 

de microcomputadores, câmeras digitais e programas específicos, cujo maior diferencial é o 

tratamento  de  um  grande  número  de  informações.  Estas  novas  tecnologias  tornaram  a 

análise da deformação uma operação prática e  relativamente  rápida. Com elas podem‐se 

estimar parâmetros escalares (magnitude, forma) e direcionais (orientação preferencial) da 

deformação  e  compará‐los  com  outros métodos  físicos  de  determinação  da  petrotrama, 

como a anisotropia de  susceptibilidade magnética  (ASM). Com  isso é possível estabelecer 

critérios  independentes  de  consistência  de  dados,  principalmente  se  o  propósito  é 

correlacionar a  trama magnética  (ASM) com a magmática e propor modelos  tectônicos de 

alojamento de rochas magmáticas na crosta terrestre. 

Nesta  seção  se  apresentarams  as  bases  teóricas  de  dois  métodos  utilizados  na 

determinação  da  orientação  preferencial  de  forma,  o  Tensor  de  Inércia  e  o Método  de 

Interceptos. A aplicação de uma ou outra técnica depende da textura da rocha. O Tensor de 

Inércia  é  especialmente  indicado  quando  os  grãos  de  uma  subpopulação  podem  ser 

individualizados. Quando  a  textura é descrita melhor por  agregados de  grãos, utiliza‐se o 

Método de  Interceptos. Os parâmetros escalares e direcionais da população de grãos  são 

integrados  e  recombinados  para  reconstituir  geometricamente  o  elipsóide  (3‐D).  Este 

elipsóide  é  utilizado  para  descrever  a  distribuição  mineral  na  rocha  e  caracterizar  a 

petrotrama correspondente. 

1.1 O MÉTODO DO TENSOR DE INÉRCIA 

Neste  método  um  objeto  (grão  mineral)  é  definido  por  um  conjunto  de  pixels 

adjacentes formando um único código numérico. A forma de um objeto em duas dimensões 

(2‐D) é, na maioria das vezes, anisotrópica e mais ou menos  convexa. Se o objeto não  se 

afasta  demasiado  da  forma  convexa,  o  que  normalmente  acontece  nos  minerais 

constituintes de rochas plutônicas, esta forma pode ser simplificada por uma elipse cuja área 

é definida pela quantidade de pixels do objeto. 
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O tensor de inércia 2‐D é utilizado para simular a rotação de um objeto discreto j de 

forma qualquer em torno de seu centro de massa G  (Jähne 1991). Um algoritmo de busca 

identifica  os  pixels  adjacentes  pertencentes  a  um  único  objeto  e  determina  suas 

coordenadas em linha (xi) e coluna (yi) (figura 1A). Uma vez caracterizado o objeto, a ele é 

atribuído um código numérico é calculado sua área A (= número de pixels). 

 

Figura 1 ‐  A) Objeto (grão) constituído por pixels e localização de seu centro de massa G de coordenadas xi e yi. 
B) Descrição tensorial do objeto cujos autovalores (λ1 e λ2) definem os eixos principais da elipse e sua 
orientação (ф) no sistema de coordenadas xy. 

Uma  vez  conhecidas  as  coordenadas  xi  e  yi  de  cada  pixel  pertencente  ao  objeto  j 

pode‐se determinar o seu centro de massa G de coordenadas xc e yc 

xc = x i =
1
A

xi∑  e  yc = y i =
1
A

yi∑  

A distribuição dos pixels em  torno do  centro de massa de um objeto  anisotrópico 

pode  ser descrita por uma elipse cujos  semi‐eixos  são determinados pelos autovalores do 

tensor de  inércia 2‐D (figura 1B). Os três momentos centrais de segunda ordem, mxx, mxy e 

myy formam os componentes do tensor Mj 

Mj =
mxx mxy

mxy myy
 

onde mxx =
1
A

(xi − xc )2∑ , mxy =
1
A

(xi − xc )(yi − yc )∑  e myy =
1
A

(yi − yc )2∑ . (1) 

Os autovalores do tensor λ1 e λ2 do tensor Mj são calculados por, 
 

M j =
cosφ j sinφ j

−sinφ j cosφ j
⋅

λ1 0
0 λ2

⋅
cosφ j −sinφ j

sinφ j cosφ j
 onde 
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φ j =
1
2

arctan
mxy

mxx − mxy       (2)
 

O ângulo φ (figura 1B), que fornece a orientação do grão j, corresponde à direção do 

maior autovector de Mj. A razão axial r, ou anisotropia, é definida como  r = λ1 λ2 , com os 

valores de r e φ de cada grão torna‐se possível determinar a razão axial (sr) e orientação φ’ 

da população de grãos através do tensor de inércia Mg de N formas de grão, onde 

Mg =
1
N

M jj∑ =
1
N

mxxjj∑ mxyjj∑
mxyjj

∑ yyj
j

∑
 

Neste tipo de cálculo o tensor médio Mg é bastante  influenciado pela subpopulação 

de  grãos  com maior  área,  ou  seja,  o  tensor  resultante  dependerá  da  trama  dos maiores 

objetos. Esta característica pode ser suprimida normalizando o tensor, isto é, determinando 

a média dos n tensores normalizados pela área dos objetos correspondentes. Neste tipo de 

cálculo cada grão, independentemente do seu tamanho, contribui com peso igual no cálculo 

da OPF. A análise da petrotrama de grãos pelo método do Tensor de Inércia é suficiente para 

delimitar as características geométricas de cada grão (eixos maior e menor, orientação), bem 

como  da  população  correspondente  (eixos  de  maior  e  menor  distribuição,  orientação 

preferencial). 

Na  figura 2 é mostrada a OPF calculada pelo Tensor de  Inércia da subpopulação de 

máficos  do  granito  de  Capão  Bonito. A  granulometria  e  razão  axial  dos minerais máficos 

(fase escura) são calculadas após separá‐los da fase rosa‐avermelhado (K‐feldspato) e cinza 

clara  (plagioclásio, quartzo) através de  técnicas de análise de  imagem. Nesse exemplo, os 

máficos  possuem  tamanho médio  de  0,93 mm  e  razão  axial  esta  em  torno  de  2,11.  Os 

histogramas correspondentes mostram uma distribuição unimodal, o que sugere a ausência 

de  subpopulações  com  tamanho  e  razão  axial  próprios  na  face  amostrada.  A  orientação 

preferencial dos máficos é  investigada mediante a distribuição dos eixos  longos dos grãos 

(diagrama de roseta de direções), ou pelo cálculo da forma média da população (figura 2). A 

elipse  calculada  com  a  roseta  de  direções  depende  apenas  da  orientação  dos máficos. A 

forma  média  depende  do  tamanho  dos  grãos.  A  elipse  correspondente  é  encontrada 

empilhando  cada  grão  pelo  seu  centro  de  gravidade,  com  o  maior  número  de  “pixels 

empilhados”  correspondendo  ao  ponto  de  densidade  máxima.  Da  elipse  extraímos  a 
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anisotropia  (sr = eixo maior/eixo menor) e orientação do eixo maior  (φ). Como a OPF por 

"empilhamento" depende da área do grão, o peso maior da trama é fornecido pelos maiores 

objetos da população. Contudo, se os parâmetros (sr, φ) das elipses calculadas pela roseta 

de direções e pelo tensor de forma forem equivalentes, como no exemplo da figura 2, pode‐

se  assumir  que  a  OPF  é  homogênea  na  área  de  amostragem  ou  heterogênea  se  ditos 

parâmetros  forem  discrepantes.  Neste  último  caso,  área  de  amostragem  poderá  ser 

ampliada ou circunscrever‐se para domínios onde a trama seja homogênea. A aplicação da 

técnica nos plútons mostrou que uma  imagem digital de aproximadamente 40 x 30 cm de 

área, resolução ≥ 5 MPixels e com bom contraste entre as diferentes fases, é suficiente para 

caracterizar a petrotrama de silicatos em granitos com típica textura grossa. 

 

Figura 2 ‐ Parâmetros (granulometria, razão axial e orientação) da população de minerais máficos do granito de 
Capão Bonito. Os minerais escuros são separados de uma seção plana de um granito, e calculadas a 
granulometria e razão axial da população  isolada. Os parâmetros da distribuição de minerais podem 
ser descritas pela Roseta de Direções ou pelo mapa de densidade dos grãos empilhados. 
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1.2 O MÉTODO DE INTERCEPTOS 

A determinação da trama de forma dos minerais através do método de contagem dos 

interceptos  tem  sido objeto de  vários  trabalhos  tanto em  rochas graníticas  (Cruden et al. 

1999)  como  em  intrusivas  máficas  (Cowan  1999).  As  bases  teóricas  do  método  e  suas 

aplicações à geologia estão detalhadas em Launeau & Robin (1996), Robin (2002) e Launeau 

& Robin (2005). A contagem de  interceptos é um método paramétrico de análise numérica 

bidimensional  (2‐D). Ele  consiste na determinação do número de  interseções  (número de 

pixels) entre o  limite de um grão e a sua matriz através da varredura completa da  imagem 

por uma sucessão de linhas paralelas que giram automaticamente de 0° a 180° (figura 3). O 

resultado é representado pela projeção polar da contagem de interseções em cada linha de 

direção α. No caso mais simples de um objeto (grão) elipsóidal  isolado na matriz, a direção 

da  contagem  com menor  valor  corresponde  à máxima  elongação  do  objeto  enquanto  a 

razão entre os valores maior e menor é a sua razão axial (anisotropia). 

 

Figura 3 ‐ Método de determinação da OPF através do Método de Interceptos. A contagem de cada interseção 
entre o  limite de grão e a matriz depende da  forma do grão: α = 0°‚ 10  interseções  (a); α = 90°, 5 
interseções  (b). O  resultado  (escore  final)  é  representado  pela  projeção  polar  (c),  que  contém  a 
direção de máxima (seta dupla) e mínima elongação (in Bons & Jessel 1996). 

A direção principal de alongamento do objeto pode ser calculada utilizando os eixos 

de simetria fornecidos pelos autovetores da matriz G dos cosenos diretores dos interceptos 

(Harvey & Laxton 1980): 

G =
Nα cosα 2∑ Nα cosα sinα∑

Nα cosα sinα∑ Nα sinα 2∑
 

onde  Nα  é  o  número  de  interceptos  na  direção  α.  A  razão  entre  o  comprimento  dos 

interceptos  (L) na direção  α  (maior número de  interceptos) e  α +  π/2  (menor número de 

interceptos) corresponde à anisotropia de forma do objeto (r = Lα / (Lα + π/2)). 
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Os métodos do Tensor de  inércia e de  Interceptos são técnicas de determinação da 

OPF sensíveis ao modo como os minerais se arranjam na rocha. No exemplo da figura 4, o 

objeto estudado pode corresponder tanto a um grupo de grãos adjacentes imbricados como 

a um grão discreto com contatos embainhados. O  tensor de  inércia da  forma do objeto o 

descreve como uma elipse cujo eixo maior esta próximo à linha com maior número de pixels 

adjacentes.  O  Método  de  Interceptos  posiciona  a  direção  de  máxima  elongação 

aproximadamente na bissetriz do ângulo formado pelos flancos dos contatos embainhados. 

O  uso  de  um  ou  outro método  para  a  determinação  da OPF  requer,  portanto,  o  exame 

prévio e detalhado da textura mineral da rocha investigada. 

 

Figura 4 ‐ Análise de forma de um objeto côncavo (azul) através dos métodos de Interceptos e Tensor de 
Inércia. 

1.3 DETERMINAÇÃO 3‐D DA TRAMA ATRAVÉS DO TENSOR QUADRÁTICO DE FORMA 

A  técnica  foi  introduzida  na  geologia  estrutural  por  Ramsay  (1967)  que  buscava 

reconstruir o elipsóide de forma (3‐D) a partir dos parâmetros de forma (orientação e grau 

de  anisotropia)  medidos  em  três  planos  mutuamente  ortogonais.  O  método  foi 



139 
 

recentemente  generalizado  para  três  ou mais  planos  cada  um  com  orientação  qualquer 

(Robin  2002).  Para  efetuar  a  reconstrução  foi  escrito  um  programa  em  Visual  Basic, 

ELLIPSOID.EXE, que calcula o melhor elipsóide passando por três ou mais elipses caracterizadas 

por sua razão axial (eixo longo e curto da elipse; sr = a/b) e orientação (φ) do eixo longo (a). 

Um elipsóide por ser descrito por uma equação quadrática e a correspondente matriz 

de forma quadrática. A equação geral do elipsóide, em um sistema de coordenadas próprio 

(de eixos x, y e z), pode ser expressa pela equação quadrática 

sxx x1x1 + syy x2x2 + szz x3x3 + 2syz x2x3 + 2sxz x1x3 + 2sxy x1x2 = 1    (3)   

onde x1, x2 e x3 são as coordenadas de um ponto sobre o elipsóide; na forma matricial 

XTSX = 1    (4) 
onde  X  é  a  matriz  coluna  das  coordenadas  de  um  ponto  sobre  o  elipsóide,  XT  a  sua 

transposta  e  S  a  matriz  de  forma  simétrica  3x3.  Quando  as  dimensões  do  sistema  de 

coordenadas são conhecidas, o tensor de forma quadrático de uma seção xy pode ser escrito 

como, 

Sxy =
Sxx Sxy

Sxy Syy
= Rxy

T 1 axy
2 0

0 1 bxy
2 Rxy  em que Rxy =

cosψxy −sinψxy

sinψxy cosψxy
 

As outras duas seções mutuamente ortogonais xz e yz fornecem, respectivamente, os 

coeficientes sxx, sxz, szz e syy, syz, szz de tal forma que, 

S =
sxx sxy sxz

sxy syy syz

sxz syz szz

= Rv
T

1 A2 0 0
0 1 B2 0
0 0 1 C2

Rv  

onde 

 

Rv =
cosα cosψ − sinα cosθ cosψ −cosα sinψ − sinα cosφ cosψ sinα sinθ
sinα cosψ + cosα cosθ cosψ −sinα sinψ + cosα cosθ cosψ −cosα sinθ

sinθ sinψ sinθ cosψ cosθ
 

e α,θ e ψ são os ângulos de Euler correspondendo ao azimute, direção e mergulho do 

elipsóide com comprimentos dos eixos A ≥ B ≥ C. 
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A matriz S é denominada “matriz de forma” do elipsóide. Como os valores principais 

de S são funções inversas dos respectivos comprimentos dos eixos do elipsóide, esta matriz 

também  é  conhecida  como  “matriz  de  forma  inversa”.  Para  que  a  equação  quadrática 

represente um elipsóide, e não um hiperbolóide ou um cilindro elíptico, os autovalores de S 

(sx > sy > sz) devem ter valores positivos. As direções dos semi‐eixos  longo,  intermediário e 

curto do elipsóide são equivalentes aos autovetores de S, e suas dimensões A, B e C dadas 

por 

A =
1
sx

, B =
1
sy

 e C =
1
sz

 

As  propriedades matemáticas  do  tensor  de  forma  quadrático  são  as mesmas  de 

outras  grandezas  físicas,  tais  como  a  anisotropia  de  susceptibilidade magnética  (ASM).  A 

comparação  entre  a  orientação  preferencial  de  forma  (OPF)  e  a  ASM  torna‐se  assim 

internamente  consistente.  O  programa  ELLIPSOID.EXE  fornece  a  orientação  das  direções 

principais do elipsóide de forma e os seus parâmetros escalares. O programa fornece ainda 

um “índice de  incompatibilidade” entre a medida das  seções e o elipsóide calculado. Este 

parâmetro é determinado em cada seção e permite, eventualmente, eliminar do cálculo as 

seções  ou  subpopulações  fortemente  incompatíveis.  A  compatibilidade  entre  as  elipses 

seccionais  (2‐D) e o elipsóide calculado  (3‐D) é dada pelo parâmetro  F (%). O ajuste das 

elipses seccionais a um elipsóide (ou hiperbolóide) é considerado adequado quando  F  ≤ 

10%  e  ideal  quando  F   =  0%.  O  programa  ELLIPSOID.EXE  calcula  os mesmos  parâmetros 

utilizados na ASM, como o grau de anisotropia P = A/C e a simetria do elipsóide: T > 0 para 

elipsóides oblatos e T < 0 para os prolatos. 

O  elipsóide  da  distribuição  de  minerais  máficos  do  plúton  Capão  Bonito  (SP)  é 

mostrado na figura 5. Foram analisados 3 planos mutuamente ortogonais e, em cada plano, 

calculada  a  OPF  dos  máficos.  Os  parâmetros  das  elipses  seccionais  de  cada  plano  são 

inicialmente  combinados  para  produzir  1  elipsóide  (combinação  13).  As  suas  direções 

principais,  representadas  pelos  símbolos  cheios  (figura  5),  situam‐se  na  interseção  dos 

respectivos planos principais. O  ajuste das  elipses  seccionais  ao  elipsóide  é  indicado pelo 

parâmetro  F  = 3,3%. Em seguida, a população de máficos em cada plano é subdividida em 

6 subpopulações  (malha de 3 x 2) e calculada as OPFs correspondentes. A combinação de 

seis  elipses  seccionais  por  plano,  e  em  cada  um  dos  três  planos  ortogonais,  fornece  216 



141 
 

elipsóides  (combinação 63). As orientações dos eixos principais dos elipsóides são  lançadas 

na rede estereográfica (hemisfério inferior), e calculadas suas direções médias, assim como a 

dispersão angular (1σ) dos eixos em torno da direção média. 

 

Figura 5  ‐ Parâmetros do elipsóide  representativo da  trama de  forma de minerais máficos do plúton Capão 
Bonito (estação CB1). Diagrama de Schmidt, hemisfério inferior. 

O ajuste dos parâmetros médios da combinação 63 é de  F  = 2,1% (±1,5%). O semi‐

ângulo maior do cone de dispersão de 1σ é um pouco menor em torno de C (± 10,4°) que em 

torno  de  A  (±10,7°). Os  resultados  são  considerados  estatisticamente  significativos  se  as 

direções principais do tensor na combinação 13 situam‐se no  interior do cone de dispersão 

de 1σ, como neste exemplo. A trama de máficos do sítio CB1 é neutra  (T ~ 0) e apresenta 

uma anisotropia  (A/C) da ordem de 1,27  (combinação 13) ou 1,28  (combinação 63). A OPF 

determinada pelo Tensor de  Inércia de  forma de minerais máficos deste  sítio define uma 

lineação  (pontos  vermelhos)  com  caimento  para NNE  e  uma  foliação  (perpendicular  a  C, 

pontos azuis) com mergulho moderado para leste. 
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1.3.1  Método de trabalho  

A obtenção de dados de petrotrama através da análise de  imagem obedece a  três 

etapas  distintas  (figura  6):  (i)  fotografia  digital  de  seções  orientadas  do  afloramento  (ou 

lâmina delgada, ou fases polidas de bloco orientado), (ii) processamento da  imagem e, (iii) 

determinação  dos  parâmetros  de OPF  em  cada  seção  e,  (iv)  reconstituição  do  respectivo 

elipsóide da distribuição da subpopulação amostrada. 

 

Figura 6 ‐ Aquisição da imagem, procedimentos e determinação do elipsóide de forma. 

A reconstituição da trama em 3‐D a partir de seções 2‐D depende fundamentalmente 

do modo de ocorrência do afloramento rochoso. Este deve conter pelo menos três seções 

mutuamente  ortogonais  ou  subortogonais  com  área  de  exposição  igual  ou maior  que  25 

dm2. As seções devem ser preferencialmente planas com bom contraste entre  fenocristais 

(se presentes)  e  a matriz ou  entre os minerais máficos  e os  félsicos.  Estas  condições  são 

normalmente  encontradas  em  cortes  de  estrada  recentes  e,  preferencialmente,  em 

pedreiras  para  extração  de  blocos  rochosos.  Cada  face  é  cuidadosamente  orientada 

(direção/mergulho) e fotografada com uma câmera digital com resolução ≥ 5 MPixels. 

O estudo da subtrama de  fenocristais de  feldspato é  indicado quando há contraste 
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destes com a matriz. Dependendo dos objetivos do estudo, o contorno dos fenocristais pode 

desenhado sobre uma folha transparente e a imagem transferida para um computador. Se o 

contraste é melhor entre os minerais claros e escuros, a OPF refletirá as características da 

subtrama de minerais máficos. 

As  imagens  digitais  brutas  são  transferidas  para  um  computador  e  tratadas  com 

programas  de  edição,  como  o  Adobe  Photoshop,  Corel  Draw  ou  similar.  O  tratamento 

consiste na conversão da imagem colorida para binária, seguida da erosão e restauração de 

1  pixel  na  periferia  de  cada  objeto.  Este  procedimento  elimina  linhas  de  1  pixel  de 

comprimento, pixels isolados e estreitas “pontes” de pixels ligando objetos distintos. Depois 

são eliminados os objetos com tamanho inferior a 32 pixels e os objetos cortados pela borda 

da imagem. 

Em  cada  imagem orientada, das  três ou mais  seções  fotografadas no afloramento, 

são calculados os parâmetros (dimensão dos eixos longo e curto e respectiva orientação) da 

elipse de distribuição da população mineral isolada no tratamento da imagem. Se as elipses 

resultantes  convergem  para  um  elipsóide,  os  parâmetros  do  elipsóide  de  forma  são 

comparados aos parâmetros correspondentes do elipsóide de ASM. 

Finalmente, do afloramento são extraídos entre 4 e 6 cilindros orientados de rocha 

com 2,5 cm de diâmetro utilizando uma perfuratriz portátil. Estes cilindros são cortados em 

laboratório para produzir espécimes de 2,2  cm de altura. A determinação da ASM nestes 

espécimes e a caracterização da petrotrama magnética seguiram os procedimentos descritos 

em Bouchez (1997). 
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3 ANISOTROPIA DE SUSCEPTIBILIDADE MAGNÉTICA  

A magnetização  induzida  (M) pela aplicação de um campo  indutor  (H) obedece à seguinte 

relação: 

M = k H  (5) 

onde  k  é  a  susceptibilidade magnética. No  Sistema  internacional M  e H  são medidos  em 

A/m, e k é um parâmetro adimensional. A  temperatura ambiente e sob campo  indutor de 

baixa  intensidade  (<  1  mT)  a  susceptibilidade  volumétrica  varia  nos  materiais  rochosos 

tipicamente entre 10‐5 e 10‐2 SI. Alguns minerais, como o quartzo e o feldspato, apresentam 

susceptibilidade negativa, enquanto alguns óxidos de Fe podem apresentar susceptibilidade 

de  6  SI.  Se  o material  é  isótropo, M  é  constante  independentemente  da  orientação  do 

campo H.  Contudo,  as  rochas,  bem  como  os  seus minerais  constitutivos,  geralmente  são 

anisotrópicos. M,  então,  pode  variar  em  intensidade  com  a  orientação  de  H.  Para  uma 

determinada  direção  de  indução,  as  componentes  da magnetização  induzida  podem  ser 

expressas por 

Mi = kij Hj  (6) 

onde i, j = 1, 2, 3. Mi é a magnetização na direção i, e Hj é o campo indutor na direção j. kij é 

uma matriz simétrica de segunda ordem, denominada tensor de susceptibilidade (Nye 1957). 

Na matriz kij é possível encontrar um sistema de coordenadas  (os autovetores) no qual os 

componentes fora da diagonal se cancelam. A diagonalização da matriz permite determinar 

os autovalores máximo (k1), intermediário (k2) e mínimo (k3) do tensor, cuja representação 

espacial é um elipsóide. O  grau de  anisotropia P do elipsóide é dado pela  relação  k1/k3, 

enquanto a forma varia de oblato (k1 = k2 > k3), prolato (k1> k2 = k3) e triaxial ou neutro (k1 

> k2 > k3). A simetria do elipsóide é determinada pelo parâmetro T, onde, 

T =
2(lnk2 − lnk3)

lnk1 − lnk3

⎡ 

⎣ 
⎢ 

⎤ 

⎦ 
⎥ −1

  (7)
 

em que T varia de 0 a 1 para elipsóides neutros a oblatos, e de 0 a ‐1 para elipsóides neutros 

a  prolatos.  O  detalhamento  metodológico  da  ASM  e  sua  utilização  na  geologia  foram 



146 
 

recentemente  revisados por Borradaile &  Jackson  (2004), enquanto a aplicação ao estudo 

estrutural de granitóides pode ser encontrada em Bouchez (1997). 

Além da  susceptibilidade,  existem outras propriedades magnéticas que podem  ser 

anisotrópicas,  incluindo  a  magnetização  remanente  (Fuller  1963;  Daly  1967).  Dentre  as 

remanentes  inclui‐se a natural (MRN; magnetização remanente natural) bem como aquelas 

artificiais produzidas em  laboratório,  tais  como a  isotérmica  (MRI) e a anisterética  (MRA). 

Independente  do  tipo  de magnetização  envolvida,  a  anisotropia  é  consequência  de  uma 

orientação preferencial, ou trama, dos minerais magnéticos responsáveis pela remanência, e 

denominado Anisotropia de Remanência Magnética (ARM). A  formulação matemática para 

caracterizar o tensor a ARM é semelhante à ASM. Nos materiais anisotrópicos, a intensidade 

da magnetização  remanente  (Mr)  depende  da  orientação  do  campo  (H)  que  promove  a 

remanência. A variabilidade direcional é descrita por um tensor simétrico de segunda ordem 

(kr), 

Mr = krH  (8) 

onde kr é a susceptibilidade remanente, análogo ao tensor susceptibilidade magnética. 

Diferente do tensor susceptibilidade o qual inclui a contribuição dos distintos tipos de 

minerais magnéticos,  a MRA  descreve  apenas  a  anisotropia  dos minerais  portadores  de 

remanência. O tensor susceptibilidade remanente pode ser geometricamente representado 

por um elipsóide com eixos principais paralelos aos autovetores de kr, e com magnitudes 

determinadas pelos autovalores correspondentes. Neste trabalho se utilizou a magnetização 

remanente induzida por um campo artificial anisterético (McCabe & Jackson 1985), que será 

referida doravante como Anisotropia de magnetização Remanente Anisterética (ARA). Uma 

descrição detalhada da teoria, procedimentos de medida e aplicações à geologia estrutural 

podem ser encontradas em Jackson (1991). 

3.1 REPRESENTAÇÃO DIRECIONAL DA TRAMA MAGNÉTICA 

As  direções  principais  da  trama  magnética  (susceptibilidade,  remanência)  são 

normalmente lançadas em projeção estereográfica (hemisfério inferior). Quando os eixos do 

elipsóide  formam  agrupamentos  distintos,  a  trama  é  denominada  triaxial  ou  plano‐linear 
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(figura  7);  este  tipo  de  trama  define  uma  lineação  (k1)  e  uma  foliação magnética  (plano 

normal a k3). Na trama  linear apenas os eixos k1‐k1A estão agrupados, enquanto k2‐k2A e k3‐

k3A  distribuem‐se  em  um  plano  normal  a  k1‐k1A  (linha  tracejada  na  figura  7b).  Na  trama 

planar (figura 7C) os eixos k1‐k1A e k2‐k2A  distribuem‐se em um plano normal a k3‐k3A (= pólo 

da  foliação).  Nas  tramas  linear  e  planar,  respectivamente,  apenas  a  lineação  e  foliação 

magnética encontram‐se bem definidas. 

 

Figura  7  ‐  Representação  espacial  da  trama magnética  (anisotropia  de  susceptibilidade  ou  remanência).  A 
distribuição é denominada neutra ou triaxial (a), linear (b) e planar (c) dependendo dos arranjos dos 
eixos máximo (k1, k1A), intermediário (k2, k2A) e mínimo (k3, k3A). 

3.2 ELEMENTOS DE MINERALOGIA MAGNÉTICA 

A origem da magnetização reside no movimento de  translação e rotação  (spin) dos 

elétrons em torno do núcleo atômico, e em como os elétrons interagem uns com os outros. 

Toda a matéria é magnética, em maior ou menor grau. Os materiais são denominados dia‐ e 

paramagnéticos quando não há  interação coletiva dos momentos magnéticos. Se há  forte 



148 
 

interação coletiva e ordenamento dos momentos magnéticos, os materiais são denominados 

ferromagnéticos sensu lato. 

O diamagnetismo é uma propriedade de  toda a matéria. Sua origem  relaciona‐se à 

modificação  do movimento  orbital  dos  elétrons  (precessão  de  Larmor)  sob  ação  de  um 

campo indutor. A magnetização resultante se opõe à direção do campo (figura 8); retirando‐

se  o  campo,  a  magnetização  desaparece.  A  susceptibilidade  diamagnética  (kd)  possui 

intensidade muito baixa, constante e negativa, e independe da temperatura (figura 8B). 

 

Figura  8  ‐ Magnetização  (M)  de minerais  diamagnéticos  e  paramagnéticos  sob  um  campo  indutor  (H).  A 
susceptibilidade  diamagnética  kd  é  negativa  (A)  e  independe  da  temperatura  (B).  A 
susceptibilidade paramagnética kp é positiva e decresce com o aumento de temperatura. 

O  Na‐plagioclásio  (oligoclásio),  a  forsterita  e  o  quartzo  são  diamagnéticos,  com 

susceptibilidade  negativa  variando  entre  ‐13  e  ‐17  x  10‐6  SI  (Borradaile &  Jackson  2004). 

Como  a  susceptibilidade  diamagnética  é  muito  baixa,  ela  é  facilmente  sobreposta  pela 

susceptibilidade  para‐  e/ou  ferromagnética.  Os  minerais  diamagnéticos  somente  são 

importantes na ASM quando os minerais  ferromagnéticos estão praticamente ausentes  (< 

0.0001% do volume  total) ou quando os paramagnéticos ocorrem como acessórios  (< 1%, 

Tarling & Hrouda 1993). 

As direções principais de  susceptibilidade nos minerais diamagnéticos, assim  como 

nos paramagnéticos, são definidas pela simetria do retículo cristalino. No oligoclásio há uma 

leve obliquidade entre os eixos cristalográficos e as direções principais de susceptibilidade 

(figura 9A), enquanto uma pequena diferença entre a susceptibilidade medida no eixo‐c e no 

plano basal (figura 9B) origina uma anisotropia da ordem de 1% no quartzo (Hrouda 2004). 

Tanto no Na‐plagioclásio como no quartzo o eixo k3 é subparalelo ao eixo‐c do cristal. 
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Figura 9  ‐ Relação entre os eixos cristalográficos e as direções principais de ASM no plagioclásio  (oligoclásio, 
triclínico) e quartzo (trigonal) (in Borradaile & Jackson 2004). 

Nos  minerais  paramagnéticos  alguns  átomos  ou  íons,  notadamente  de  Fe, 

apresentam um momento magnético que se origina nos elétrons desemparelhados situados 

em  orbitais  parcialmente  preenchidos.  A  susceptibilidade  paramagnética  (kp)  é  positiva 

(figura  10A),  independe  do  campo  indutor  e  é  inversamente  proporcional  à  temperatura 

(figura 10B). A variação de kp com a temperatura obedece à lei de Curie –Weiss, 

k =
C

T − θ     (9)
 

onde T é a temperatura absoluta e θ a constante de Curie. 

As micas,  o  anfibólio  e  o  piroxênio  são  paramagnéticos  com  susceptibilidade  da 

ordem de 0,5 a 1 x 10‐3 SI. A anisotropia paramagnética (Pp = k1/k3) é condicionada pela rede 

cristalina do mineral. Ela  incipiente nos minerais do  sistema  cúbico e  tende a  crescer nos 

cristais  de  baixa  simetria.  Nos  minerais  do  sistema  trigonal  e  ortorrômbico  os  eixos 

cristalográficos  e  as  direções  principais  de  susceptibilidade  são  coaxiais.  No  sistema 

monoclínico  apenas  o  eixo‐b  é  paralelo  a  uma  das  direções  principais. No  ortopiroxênio 

(ortorrômbico) k3 é paralelo ao eixo‐a  (curto) enquanto k2 ao eixo‐c  (longo)  (figura 10). A 

mica, clinopiroxênio, anfibólio e epidoto pertencem ao sistema monoclínico, de modo que 

apenas o eixo‐b é paralelo a uma das direções principais de susceptibilidade. Na biotita  (e 

muscovita)  k3  é  subperpendicular  ao  plano  basal,  que  possui  uma  anisotropia  (k1/k3)  da 

ordem de 1,35 (Zapletal 1990; Martin‐Hernandez & Hirt 2003). 
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Figura  10  ‐  Relação  entre  eixos  cristalográficos  e  direções  principais  de  susceptibilidade  em  piroxênio  e 
anfibólio e mica (in Borradaile & Jackson 2004). 

As micas são de particular  importância no estudo da ASM de granitos. Se o teor de 

minerais ferromagnéticos for muito baixo, ou mesmo na ausência destes, a distribuição de 

mica  torna‐se  determinante  na  caracterização  da  trama  magnética.  O  elipsóide  de 

susceptibilidade da biotita é uniaxial oblato, com os eixos k1 e k2. confinados no plano basal 

(001).  A  foliação  de  mica,  cujo  pólo  é  subparalelo  a  k3,  é  definida  pela  orientação 

preferencial dos planos  (001)  (figura 11). Por  sua vez, a  interseção no espaço da projeção 

dos  planos  (001)  define  uma  linha  imaginária  conhecida  como  "eixo  de  zona"  (Bouchez 

1997). A lineação de mica é dada pelo eixo de zona, que geralmente é paralelo a k1. 

 

Figura 11 ‐ Relação entre a trama mineral e a trama magnética em um granito com biotita. (a) distribuição de 
plagioclásio e biotita para definir a  foliação e  lineação;  (b) distribuição do plano de clivagem da 
biotita e determinação do "eixo de zona" (melhor linha em torno da qual se distribuem as micas); 
(c)  ASM  da  trama  mineral,  definida  pela  orientação  preferencial  de  silicatos  paramagnéticos 
(biotita). (in Bouchez, 2000). 
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Os minerais ferromagnéticos s.l. são caracterizados pela presença de íons (Fe, Mn, Cr, 

Co)  que  interagem  fortemente  criando  uma  magnetização  natural  espontânea.  A 

susceptibilidade  ferromagnética  (kf)  é  bem maior  que  a  susceptibilidade  paramagnética, 

podendo alcançar 5,7 SI em cristais de magnetita (Hunt et al. 1995). Os arranjos paralelo e 

antiparalelo  dos momentos magnéticos  determinam  suas  propriedades magnéticas.  Nos 

ferromagnéticos  s.s.  os  momentos  paralelos  apontam  todos  para  o  mesmo  sentido, 

enquanto  nos  ferrimagnéticos  os  momentos  são  antiparalelos  (figura  12).  Como  a 

intensidade  dos  momentos  nos  pares  alternados  é  desigual,  ocorre  uma  magnetização 

residual  no  sentido  dos  momentos  mais  fortes.  Nos  minerais  antiferromagnéticos  os 

momentos são antiparalelos de mesma intensidade, logo a magnetização resultante é nula. 

Os  momentos  magnéticos  tornam‐se  randomizados  quando  atingem  uma  determinada 

temperatura, denominada de Curie  (TC) nos minerais  ferromagnéticos, e de Néel  (TN) nos 

antiferromagnéticos.  Acima  da  temperatura  de  Curie/Néel  os  minerais  tornam‐se 

paramagnéticos  e  a  susceptibilidade  obedece  à  lei  de  Curie‐Weiss.  Os  minerais 

ferromagnéticos  mais  importantes  no  estudo  de  anisotropia  de  susceptibilidade  e 

remanência  de  rochas  graníticas  são  a  titano‐magnetita  e,  subordinadamente,  a  titano‐

hematita. 

 

Figura  12  ‐Ordem magnética  dos materiais  ferri‐  e  antiferromagnéticos.  O  discreto  desvio  dos momentos 
magnéticos no arranjo antiferromagnético produz a pequena magnetização residual dos minerais 
clino‐antiferromagnéticos (clino‐afm) 

Na  série magnetita  –  ulvoespinélio  a magnetita  (Fe3O4)  cristaliza  com  a  estrutura 

inversa do espinélio (figura 13). Os íons maiores de oxigênio estão empacotados no arranjo 

cúbico,  com os  íons menores de Fe ocupando  lacunas em  sítios  tetraédricos  (circundados 
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por  4  O)  e  octaédricos  (circundados  por  8  O).  Esses  dois  sítios  correspondem, 

respectivamente aos sub‐retículos A e B. 

 

Figura 13 ‐ Parte da estrutura do espinélio mostrando os sítios octaédricos [B] (círculos menores) e tetraédricos 
[A]  circundados por ânions oxigênio  (círculos maiores). A  linha pontilhada é a diagonal  [111] do 
cubo, correspondendo ao eixo de fácil magnetização. 

A  fórmula  química  da  série  é  Fe3‐xTixO4,  onde  x  varia  de  0  (magnetita)  a  1 

(ulvoespinélio). O Ti4+ ocupa o subretículo B, enquanto o Fe2+ e o Fe3+ se distribuem em A e 

B. A  temperatura de Curie varia com o  teor de Ti, entre 250  °C  (x = 0,5) e 575  °C  (x = 0). 

Nesta  configuração,  os  subretículos  antiparalelos  apresentam  momentos  magnéticos 

opostos  de  mesma  intensidade,  o  que  torna  o  ulvoespinélio  antiferromagnético.  Na 

titanomagnetita o Ti4+ substitui o Fe3+.  

Titanomagnetitas  cristalizam em  torno de 1300  °C e  são precoces na  sequência de 

cristalização  de  rochas  magmáticas.  A  taxa  de  resfriamento  normalmente  determina  a 

textura  e  o  tamanho  dos  óxidos  de  Fe‐Ti.  Quando  o  resfriamento  é  rápido,  as 

titanomagnetitas podem apresentar hábito esquelético e  tamanho da ordem de 1 µm. No 

resfriamento lento os grãos são maiores, podendo chegar a 100 µm. O teor médio de óxidos 

de  Fe‐Ti  em  gabros  situa‐se  em  5%,  enquanto que  a  proporção  de  Ti  na magnetita  varia 

entre 0 < x < 0.8. Entre 750  °C e 600  °C a difusão de  cátions de Ti e Fe no estado  sólido 

separa  a  titanomagnetita  em  um pólo  rico  e  outro  pobre  em  Ti. A  exsolução  promove  o 

aparecimento  de  texturas  típicas,  tais  como  finas  ripas  entrecruzadas  de  ilmenita  na 

magnetita (textura em treliça). 
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Com a queda de  temperatura em meio hidrotermal e  sob condições crescentes de 

oxidação,  a  magnetita  pode  se  transformar  em  maghemita  (γFe2O3).  Esta  "magnetita 

oxidada" é quimicamente equivalente a hematita, embora retendo a estrutura do espinélio. 

O grau de maghemitização se  reflete na  transição de Verwey, entre  ‐160 e  ‐165  °C. Nesta 

faixa de temperatura, a simetria cúbica da magnetita tem uma pequena distorção passando 

a monoclínica. A consequente reorganização dos íons Fe2+ e Fe3+ no sítio octaédrico promove 

uma  significativa diminuição da magnetização  remanente  (figura 14A). Com a oxidação da 

magnetita a transição de Verwey torna‐se mal definida (figura 14B), podendo chegar a sua 

completa  supressão  nos  estágios mais  avançados  da maghemitização  (Ozdemir & Dunlop 

1993). A maghemita é metaestável e inverte para hematita (γFe2O3) entre 250 °C e ≥ 750 °C 

(Dunlop & Ozdemir 1997). 

 

Figura 14 ‐ Transição de Verwey em magnetita “pura” (A) e em magnetita parcialmente oxidada (B)  

Na série hematita – ilmenita as substituições iônicas na série da titano‐hematita são 

semelhantes à da titano‐magnetita. A solução sólida Fe2‐xTixO3 varia de x = 0 (hematita) a x 

=  1  (ilmenita)  (figura  15).  Titano‐hematitas  com  0  <  x  <  0,45  exibem  o  arranjo  clino‐

antiferromagnético, com os cátions Fe e Ti distribuídos  igualmente nos sub‐retículos A e B. 

Quando  x > 0,45, os  cátions de  Fe e  Ti não  são mais  igualmente distribuídos e o  arranjo 

antiparalelo dos dois sub‐retículos não é mais balanceado. Assim, titano‐hematitas com 0,45 

<  x  <  1  são  ferrimagnéticas,  com  uma máxima magnetização  em  x  =  0,7  (figura  15). No 

intervalo entre 0,7 < x < 1, a Temperatura de Curie da titano‐hematita é inferior a 0 °C, o que 

a torna paramagnética à temperatura ambiente. 
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Figura  15  ‐  Propriedades magnéticas  da  titano‐hematita  com  a  variação  de  Ti  na  solução  sólida  hematita‐

ilmenita  (Nagata  1961). Ms  é  a magnetização  à  saturação.  A  temperatura  ambiente,  a  titano‐
hematita  é  clino‐antiferromagnética  quando  x  <  0,45,  ferrimagnética  se  0,45  <  x  <  0,7  e 
paramagnética se x > 0,7) 

Na  ilmenita  (FeTiO3)  os  cátions  das  camadas  com  Ti4+  alternam  com  as  camadas 

contendo  Fe2+. O  arranjo  final  dos momentos  é  antiparalelo  com  intensidades  opostas  e 

iguais,  o  que  torna  a  ilmenita  antiferromagnética  com  temperatura  de Néel  a  ‐218  °C. A 

hematita  possui  os  íons  oxigênio  empacotados  no  sistema  hexagonal.  Os  momentos 

magnéticos dos cátions Fe3+ são antiparalelos de mesma intensidade, com os spins alinhados 

com o plano (0001). Acima de ‐10°C aparece uma fraca magnetização residual resultante do 

leve desvio dos momentos magnéticos, a qual pode ser amplificada devido a  imperfeições 

cristalinas.  As  interações  antiferromagnéticas  deixam  de  existir  em  680  °C  e  a  hematita 

torna‐se paramagnética. Abaixo de  ‐10  °C os spins mudam de direção e alinham‐se com o 

eixo  [0001]  perpendicular  ao  plano  basal  (transição  de Morin);  os momentos  tornam‐se 

perfeitamente antiparalelos e a hematita torna‐se antiferromagnética. 

A titano‐hematita cristaliza em rochas máficas a  intermediárias em temperaturas da 

ordem de 1300 °C. Durante o resfriamento, o processo de exsolução pode levar a formação 

de  texturas em  sanduíche onde  faixas  ricas em Ti  (ilmenita) ocupam os planos  (0001), ao 

lado de faixas ricas em Fe (hematita). Em casos extremos a exsolução evolui até a formação 

de compostos de rutilo, hematita e pseudobrookita (Butler, 1992). 
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3.3 ORIENTAÇÃO PREFERENCIAL DE MAGNETITA E HEMATITA 

Os óxidos de  Fe‐Ti  constituem a  fase acessória mais  importante em muitas  rochas 

ígneas, porém com um teor geralmente inferior a 5%. Como a susceptibilidade dos minerais 

ferromagnéticos  é muito  superior  a  dos  silicatos  paramagnéticos,  pequenas  quantidades 

destes  óxidos  são  suficientes  para  dominar  a  ASM  da  amostra. O  estudo  de  um modelo 

teórico de rocha consistindo de 60% de feldspato, 40% de um silicato de Fe‐Mg (clorita, mica 

ou  anfibólio)  e  traços  de  magnetita  mostrou  que,  à  medida  que  o  teor  de  magnetita 

aumenta, a ASM da  rocha‐modelo aproxima‐se dos  valores que  caracterizam a magnetita 

(figura16).  Com  1%  de magnetita  a  anisotropia magnética  da  rocha‐modelo  confunde‐se 

com a anisotropia da magnetita. 

 

Figura 16 ‐ Variação dos parâmetros de ASM (L, F) com o teor de magnetita (in Borradaile 1988) 

Tanto a magnetita  como a hematita apresentam uma anisotropia que depende da 

organização  do  retículo  cristalino.  A  anisotropia  magnetocristalina  da  magnetita  é 

caracterizada  pela  diferença  da magnetização  induzida  no  eixo  diagonal  (direção  de  fácil 

magnetização) e nas arestas do cubo, enquanto na hematita a anisotropia é confinada no 

plano  basal  (perpendicular  ao  eixo  c).  No  entanto,  a  anisotropia  magnetocristalina  da 

magnetita é sobreposta por uma anisotropia de  forma. A anisotropia de  forma ocorre em 

grãos com elevada magnetização  intrínseca, e surge pelo efeito desmagnetizante ao que o 

grão é submetido sob a ação de um campo indutor. A magnitude da anisotropia depende da 

forma do grão, sendo maior nos grãos prolatos que nos oblatos. Além disso, para minimizar 

sua energia magnetoestática, os grãos maiores que 1 µm se subdividem  internamente em 
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domínios, sendo, portanto chamados multidomínio (MD). Sob ação de um campo indutor, os 

grãos MD  vão  apresentar  uma magnetização  resultante  paralela  ao  eixo  longo  do  grão 

(Borradaile  1987).  Grãos  muito  finos,  entre  0,03  e  0,08  µm,  normalmente  apresentam 

apenas um único domínio interno (Banerjee, 1991). Eles são denominados monodomínio ou 

domínio  simples  (SD). O  tamanho  crítico  para  o  comportamento MD  ‐  SD  em magnetita 

depende  também da  forma do grão. A  transição MD‐SD em grãos alongados prolatos, por 

exemplo, situa‐se em torno de 1 µm. 

A  magnetização  dos  grãos  SD  é  estável  e  paralela  ao  eixo  longo  do  grão. 

Consequentemente a magnetização é saturada nessa direção, e a respectiva susceptibilidade 

magnética nula. Portanto, a susceptibilidade máxima nos grãos SD ocorre na perpendicular 

ao  seu alongamento  (Potter & Stephenson 1988). Misturas de partículas MD e SD podem 

produzir  tramas complexas  (Rochette et al. 1992),  sendo as "inversas" aquelas em que os 

eixos k1 e k3 trocam suas posições (figura 17). Tramas intermediárias são aquelas em que k1 e 

k2  (ou k2 e k3)  trocam de posição. A  formação de um ou outro  tipo de  trama depende da 

proporção de grãos MD e SD, com as  inversas  favorecidas quando a proporção de SDs  for 

maior que a de MDs. Para verificar se grãos SD afetam a ASM é necessário examinar a ARM 

(figura 17). Como a direção da magnetização remanente situa‐se no eixo maior do grão, a 

trama descrita pela ARM em rochas contendo grãos SD é sempre do tipo "normal". 

 

Figura 17 ‐ Anisotropia de susceptibilidade magnética (ASM) e anisotropia de remanência (ARM) de magnetita 
com estrutura MD e SD e  respectivas projeções  (hemisfério  inferior) de  suas direções principais 
(modificado de Tarling & Hrouda 1993). 
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Um tipo de anisotropia, denominada de "textural" ou de "distribuição" (Fuller 1963; 

Hargraves  et al. 1991), é produzida  se os  grãos estão  suficiente próximos uns dos outros 

para interagir magneticamente. A interação entre grãos de magnetita e sua resposta à AMS 

foram alvos de estudos experimentais (Hargraves et al. 1991; Gregoire et al. 1995) e teóricos 

(Stephenson  1994;  Cañon‐Tapia  2004).  Como  sumarizado  em  Gaillot  et  al.  (2006),  grãos 

ferrimagnéticos equidimensionais que se organizam em aglomerados vão desenvolver uma 

anisotropia de distribuição cuja orientação depende do arranjo dos grãos. A  sequência de 

grãos alinhados, por exemplo, define uma  lineação magnética paralela ao alinhamento que 

independe,  inclusive,  da  anisotropia  individual  de  cada  grão.  A  ASM  resultante  de  grãos 

dispersos,  inequidimensionais  e  de  forma  variada  depende  da  orientação  preferencial  de 

forma  da magnetita mesmo  que,  localmente,  ocorram  interações magnéticas. Os  efeitos 

mais marcantes da interação magnética nos parâmetros da ASM são o aumento progressivo 

na  susceptibilidade  (k)  e  anisotropia  (P)  a  medida  que  a  distância  entre  grãos  diminui 

(Grégoire et al. 1995). De modo geral espera‐se quanto maior o teor de magnetita na rocha 

mais  frequente à  interação magnética, e mais expressiva a contribuição da anisotropia de 

distribuição à ASM. 

A  hematita  é  um mineral  que  apresenta  uma  forte  anisotropia magnetocristalina, 

com  sua direção de  fácil magnetização  situada no plano basal. A  anisotropia neste plano 

(k1/k2),  porém,  é muito  fraca  e  não  ultrapassa  1%  (Uyeda  et  al.  1963).  Em  contraste,  a 

anisotropia  na  perpendicular  ao  plano  k1k2  é muito  forte,  podendo  alcançar  k1/k3  >  100 

(Rochette  et  al.  1992).  O  elipsóide  de  susceptibilidade  da  hematita,  portanto,  é  uniaxial 

oblato. A interpretação da trama magnética de rochas cujos parâmetros de ASM dependem 

da  hematita  é  similar  aos  das  rochas  com  biotita,  como  Cogné  &  Canot‐Laurent  (1992) 

mostraram ao estudar experimentalmente a trama magnética de grãos de hematita imersos 

em  uma  resina  sintética  com  propriedades  diamagnéticas.  A  mistura,  preparada  para 

apresentar um elevado contraste de viscosidade entre as partículas (hematita) e a matriz, foi 

deformada  por  cisalhamento  simples.  Os  grãos  de  hematita  de  100  µm  rotacionam 

progressivamente  para  desenvolver  uma  trama magnética  consistente  com  o  sentido  do 

cisalhamento  (figura 18). Além disso, os experimentos mostraram uma  correlação entre a 

deformação cisalhante e a magnitude dos tensores k1 e k3. Hematita é um mineral comum 

em  rochas  oxidadas,  sendo  encontrada  em  muitos  granitos  hidrotermalizados  de  cor 

avermelhada. 
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Figura 18 ‐ (A) Contorno de densidade (hemisfério inferior) dos eixos de ASM na deformação experimental de 
hematita  inclusa  resina  diamagnética  e  submetida  a  cisalhamento  simples  destral. O  eixo  k3  é 
perpendicular  ao  plano  de  achatamento  principal  que  contém  k1  e  k2.  (B)  Relação  entre  a 
magnitude dos tensores k1 (quadrado) e k3 (círculo) com a deformação cisalhante (ε). r, coeficiente 
de correlação (in Cogné & Canot‐Laurent, 1992) 
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