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cussões ao longo do trabalho;

Aos colegas que estiveram presentes ao longo do doutorado e deixaram o ambiente mais

agradável, com conversas, sorrisos e tornando a pausa para o café mais divertida.
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Resumo

A Prov́ıncia Borborema é um domı́nio geológico e estrutural localizado na região Nor-

deste do Brasil, estando limitada ao Sul pelo cráton do São Francisco, a Oeste pela Bacia

do Parnáıba, e ao Norte e Leste por bacias sedimentares da margem costeira. Apre-

senta embasamento com rochas Paleoproterozoicas e núcleos Arqueanos, que subjazem

rochas supracrustais metamórficas com idades abrangendo toda a era Proterozoica. Sua

estruturação ocorreu durante a orogenia Brasiliana/Pan-Africana, no final do Neoprotero-

zoico, resultando em um sistema orogênico complexo afetado por processos deformacionais

dúcteis, metamórficos e magmáticos. No Mesozoico, a evolução da Prov́ıncia Borborema

foi marcada por eventos extensivos que eventualmente levaram à separação continental

e à abertura do Oceano Atlântico. Essa separação gerou um sistema de riftes no Nor-

deste brasileiro que originou bacias marginais e interiores localizadas na Prov́ıncia. Após

a separação continental, a evolução da Prov́ıncia foi marcada por episódios de vulcanismo

intraplaca, evidenciados ao longo do alinhamento Macau-Queimadas (AMQ), e elevação

tectônica, evidenciada no Planalto da Borborema, que está localizada na metade leste da

Prov́ıncia Borborema com elevações máximas de aproximadamente 1200 m.

A fim de entender a origem do vulcanismo e soerguimento intraplaca após a abertura

do Oceano Atlântico, foram usados tempos de percurso de onda P (e a fase PKPdf) de ter-

remotos telesśısmicos para gerar imagens tomográficas do manto superior sob a Prov́ıncia

Borborema. Aproximadamente 120 eventos com magnitude acima de 5.5, totalizando

mais de 1900 reśıduos relativos, foram mapeados em três dimensões como perturbações

de velocidade da onda P no manto superior abaixo das estações, através de uma inversão

tomográfica. Entre as caracteŕısticas principais mostradas nas imagens é posśıvel destacar:

(i) uma anomalia de baixa velocidade relativamente rasa (< 150 km), localizada abaixo da



esquina mais norte-oriental do continente e próxima ao vulcanismo Cenozoico, e (ii) um

manto litosférico (< 250 km) de alta velocidade ao Sul do Lineamento Patos, aproxima-

damente sob a metade sul do Planalto da Borborema, quando comparado com o manto

litosférico ao norte do lineamento. Esses resultados sugerem que a origem do vulcanismo

Cenozoico pode estar relacionada a uma anomalia térmica relativamente rasa na esquina do

continente e que o Lineamento Patos é uma zona de sutura em escala litosférica que separa

mantos litosféricos de diferentes reologias. Uma reologia mais ŕıgida ao sul do lineamento

Patos é consistente com um modelo proposto por outros autores que explica a elevação to-

pográfica do Planalto. As imagens também revelam um canal de baixa velocidade que faz

fronteira com o planalto da Borborema em profundidades astenosféricas (250-400 km). O

contraste da velocidade litosférica é interpretado como uma litosfera mais fria e mais forte

ao sul do lineamento, enquanto o canal astenosférico de baixa velocidade é interpretado

como o resultado do fluxo lateral de uma pluma de manto distante (localizada no sudeste

do Brasil).

Essa litosfera mais ŕıgida ao sul do Lineamento Patos também poderia ter influenciado

o regime de esforços durante a abertura do Atlântico equatorial. A região equatorial

marcou a última fase de separação entre os continentes, o que contrasta com o regime de

esforços para outras partes do rifte Atlântico. Uma litosfera mais fria e ŕıgida, localizada

no Equador terrestre, foi invocada por outros autores para explicar a abertura anômala do

Atlântico na região equatorial. Contudo, a partir de cálculos teóricos do campo de esforços

realizados nesse trabalho, foi encontrado que a litosfera equatorial fria e ŕıgida resultaria em

uma rotação dos esforços oposta à inferida a partir de observações geológicas. Além disso,

a presença dessa litosfera mais fria e ŕıgida na região equatorial contrasta com os resultados

tomográficos sob a Prov́ıncia Borborema. Portanto, é proposto um novo modelo tectônico

para a abertura do Atlântico na região equatorial, no qual as estruturas Pré-Cambrianas e

a delaminação da litosfera equatorial – apoiada pela pluma de Santa Helena – teriam sido

responsáveis pela transferência e rotação dos esforços durante os estágios de rifteamento

na região equatorial.

PALAVRAS-CHAVE: Sismologia. Tomografia Telesśısmica. Prov́ıncia Borborema.



Abstract

The Borborema Province is a geological and structural domain located in the Brazilian

Northeast, which is limited to the South by the São Francisco craton, to the West by the

Parnáıba basin, and to the North and East by a number of marginal basins. Its basement

consists of Paleoproterozoic rocks and Archean nuclei underlaying metamorphic supra-

crustal rocks with ages that span the entire Proterozoic eon. Its structuration occurred

during the Brasiliano/Pan African orogeny, at the end of the Neoproterozoic, resulting in

a complex orogenic system affected by ductile, metamorphic, and magmatic deformational

processes. During the Mesozoic, the evolution of the Borborema Province was marked

by extensional events that eventually led to continental breakup and the opening of the

Atlantic Ocean. The separation formed a rift system in the Brazilian Northeast that was

ultimately responsible for the formation of the marginal and interior basins that pervade

the Province. After continental breakup, the evolution of the Province was characteri-

zed by episodes of intraplate volcanism along the Macau Queimadas Alignment (MQA)

and tectonic uplift in the Borborema Plateau, which displays an elliptic topography and

is located in the western half of the Borborema Province with maximum elevations of

approximately 1200 m.

In order to understand the origin of the intraplate volcanism and uplift after the opening

of the Atlantic Ocean, P-wave (and PKPdf) relative residuals from teleseismic earthquakes

were utilized to develop tomographic images of the upper mantle under the Borborema

Province. About 120 events with magnitudes 5.5 and above, totaling over 1900 relative

residuals, were mapped in three dimensions as P-wave velocity perturbations in the upper

mantle under the recording seismic stations, through tomographic inversion. Among the

main features displayed by the tomographic images are: (i) a relatively shallow low-velocity



anomaly (< 150 km), located under the northeastern most corner of the continent and

close to the Cenozoic volcanism, and (ii) a high-velocity lithospheric mantle (< 250 km)

South of the Patos Lineament – approximately coinciding with the Southern half of the

Borborema Plateau – when compared with the lithospheric mantle to the North. These

results suggest that the origin of the Cenozoic volcanism might be related to a relatively

shallow thermal anomaly at the corner of the continent, and that the Patos Lineament is a

lithospheric-scale suture zone that separates contrasting mantle rheologies. The more rigid

rheolgy to the South of the Patos Lineament is consistent with an independent tectonic

model that explains the topographic elevation of the Borborema Plateau. The images also

reveals a low-velocity channel bordering the Borborema Plateau at asthenospheric (250-

400 km) depths. The lithospheric velocity contrast is interpreted as arising from a colder,

stronger lithosphere south of the lineament, while the asthenospheric low-velocity channel

is interpreted as resulting from lateral flow from a distant mantle plume (located in SE

Brazil).

The rigid lithosphere South of the Patos Lineament might have also affected the stress

regime during the opening of the Equatorial Atlantic. The equatorial region marked the

last phase of continental breakup, and displayed a stress regime that contrasted with

that in other segments of the Atlantic rift. A cold and rigid lithosphere at the Earth’s

equator was independently postulated by other authors to explain the anomalous opening

of the Atlantic Ocean in the equatorial region. However, theoretical calculations for the

equatorial stress field developed in this work demonstrate that a cold and rigid equatorial

lithosphere would have resulted in a stress rotation opposite to that inferred from geological

observations. Additionally, the presence of a cold and rigid lithosphere contrasts with

the tomographic results developed for the Borborema Province. Thus, a new tectonic

model for the opening of the Atlantic Ocean in the equatorial region is proposed, in which

Precambrian structures and lithospheric delamination – assisted by the St. Helena mantle

plume – would have been responsible for stress transfer and rotation during the various

rifting stages across the Equatorial region.

KEYWORDS: Seismology. Teleseismic Tomography. Borborema Province.
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Caṕıtulo 1

Introdução

O estudo do manto superior da Terra é importante para a determinação dos regimes

tectônicos, a evolução térmica e geológica dos continentes, assim como para a compreensão

do estilo de convecção regional. A teoria da tectônica de placas estabeleceu, há mais de 30

anos, que fenômenos geológicos próximos à superf́ıcie da Terra, como terremotos, vulcões

e formação de montanhas, podem ser entendidas no contexto de um modelo de placas

interativas na superf́ıcie. No entanto, o entendimento de outros fenômenos de importância

geológica, como a formação de bacias intracratônicas, o soerguimento de planaltos no inte-

rior dos continentes ou a origem do vulcanismo intraplaca, tem precisado da identificação

de estruturas anômalas profundas sob os continentes (VanDecar et al., 1995; Benoit et al.,

2003; Bastow et al., 2008; Hansen et al., 2012).

1.1 Tomografia Śısmica

Uma das principais ferramentas para explorar a estrutura do manto superior é a to-

mografia śısmica, em que anomalias de velocidade de onda P ou onda S são determinadas

para várias profundidades a partir da análise de tempos de percurso (VanDecar, 1991;

Ritsema et al., 1998; Schimmel et al., 2003; Bastow et al., 2008). A tomografia śısmica

requer a solução de um problema inverso para obter um modelo śısmico heterogêneo que

seja consistente com as observações, ou seja, fazer inferências sobre um sistema f́ısico a

partir de dados observados. O termo tomografia foi utilizado pela primeira vez na medi-

cina para descrever o procedimento de construção da distribuição da densidade interna do

corpo humano usando raios X no ińıcio do século XX (Lee e Pereyra, 1993).

Na década de 60 foi implementada a World-Wide Standardized Seismographic Network
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(WWSSN) para estudar terremotos ao redor do mundo (Oliver e Murphy, 1971). Como

resultado, foram coletados vários tempos de percurso dos terremotos registrados pelas

estações. Esses registros inclúıam tempos de percurso para terremotos locais (nos quais

a distância entre fonte e o receptor são próximas) e tempos de percurso para terremotos

telesśısmicos (nos quais a distância entre fonte e o receptor superam os 1000 km). Aki

et al. (1977), usando eventos telesśısmicos, publicaram o primeiro trabalho de tomografia

telesśısmica tridimensional.

Uma grande variedade de novas aplicações foram desenvolvidas ao longo dos anos.

Algumas classes de tomografia śısmica, que têm suas origens na exploração, incluem to-

mografia de reflexão e tomografia wide-angle, que usam fontes artificiais como explosões,

pistolas de ar e caminhões vibroseis para gerar energia śısmica (Rawlinson et al., 2010).

A tomografia telesśısmica tem sido amplamente utilizada para mapear a estrutura

da crosta e da litosfera em 3D (e.g. Oncescu et al. (1984); Humphreys e Clayton (1990);

Glahn e Granet (1993); Achauer (1994); Saltzer e Humphreys (1997); Graeber et al. (2002);

Rawlinson et al. (2006); Rawlinson e Kennett (2008)). Diferente da técnica original de (Aki

et al., 1977), a maioria das técnicas atuais para tomografia telesśısmica usam inversão

iterativa não-linear juntamente com o traçamento de raios 3D ou o rastreamento da frente

de onda (e.g.VanDecar e Snieder (1994); Steck et al. (1998); Rawlinson et al. (2006)). Na

maioria dos casos, a tomografia telesśısmica ainda é baseada na recuperação de modelos

de velocidade isotrópica dos reśıduos de tempo de percurso, embora tenham sido feitas

tentativas para recuperar anisotropia (e.g. Plomerová et al. (2008)).

Neste trabalho, será usada a tomografia telesśısmica para obter imagens em profun-

didades litosféricas e sub-litosféricas abaixo da área de estudo. As imagens tomográficas

são extráıdas através da análise dos tempos de percurso de ondas P e S que atravessam o

planeta e que são registradas em estações sismográficas na superf́ıcie, revelando assim as

regiões de maior ou menor velocidade à respeito da média para uma dada profundidade.

As variações de velocidade são causadas pela variação na composição qúımica das rochas,

pelas variações de temperatura, e pela presença de fusão parcial e/ou fluidos. Artemieva

et al. (2004), avaliou as contribuições relativas dos efeitos térmicos e não térmicos nos

mapas tomográficos globais da velocidade da onda S (VS) e da atenuação (QS) através da

comparação com mapas da estrutura térmica do manto superior continental. Os autores

relataram que o sinal de VS (e QS) geralmente se correlaciona inversamente com a tempe-
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ratura litosférica, e que os valores teóricos V T
S (e QT

S ) calculados exclusivamente a partir

de anomalias de temperatura são capazes de explicar variações observadas em VS (e QS)

em 50 % das áreas continentais a 100 km de profundidade. Uma inspeção detalhada dos

mapas de comparação mostra que grande parte do Nordeste Brasileiro pertence a esse 50

%. Portanto, usando as imagens resultantes da tomografia telesśısmica, será posśıvel rela-

cionar as variações de velocidade, encontradas nas imagens, com variações de temperatura

abaixo da área de estudo.

1.2 A Prov́ıncia Borborema

No caso do Nordeste Brasileiro, a exploração da estrutura do manto superior é ne-

cessária para compreender melhor a origem do vulcanismo Cenozoico e o soerguimento na

Prov́ıncia Borborema. A Prov́ıncia Borborema foi caraterizada por Almeida et al. (1981)

como um domı́nio geológico e estrutural localizado na região nordeste no Brasil, estando

limitada ao sul pelo Cráton do São Francisco, a oeste pela Bacia do Parnáıba, e ao norte e

leste por bacias sedimentares da margem costeira (figura 1.1). A Prov́ıncia apresenta um

embasamento de rochas Paleoproterozoicas com núcleos Arqueanos que subjazem rochas

supracrustais metamórficas com idades abrangendo toda a era Proterozoica (Neves, 2003;

Van Schmus et al., 2008; Vauchez et al., 1995).

A Prov́ıncia foi estruturada principalmente durante a orogenia Brasiliana/Pan-Africana,

no final do Neoproterozoico, resultando em um sistema orogênico complexo afetado por

processos deformacionais dúcteis, metamórficos e magmáticos (Santos et al., 2008). A

visão predominante é que a Prov́ıncia Borborema se originou da amalgamação de vários

pequenos fragmentos continentais, microplacas e arcos de ilhas que estavam espalhados

entre as grandes massas terrestres que formavam o bloco oeste da Gondwana: os crátons

Oeste Africano-São Luiz ao Norte e os crátons Congo-São Francisco ao Sul (Brito Ne-

ves e Cordani, 1991; de Sá et al., 1992; Cordani et al., 2003). A Prov́ıncia é permeada

por várias zonas de cisalhamento (figura 1.1), sendo os mais proeminentes o Lineamento

Transbrasiliano - localizado no canto noroeste - e os Lineamentos Patos e Pernambuco -

aproximadamente paralelos entre si e localizados nas latitudes 7 o S e 8 o S, respectiva-

mente. Esses lineamentos possuem escala continental e podem ser rastreados no continente

africano através de reconstruções paleogeográficas (Trompette, 1994; Oliveira et al., 2010;
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Santos et al., 2008) e, às vezes, são considerados como os limites dos blocos tectonicamente

independentes que foram aglutinados para formar a Prov́ıncia.

No Mesozoico, a evolução da Prov́ıncia Borborema foi marcada por eventos extensivos

que eventualmente levaram à separação continental e à abertura do Oceano Atlântico. Para

Matos (1999, 1992), os eventos extensivos do final do Jurássico levariam à formação de

uma série de grabens ao longo de três eixos de deformação: (i) Gabon-Sergipe-Alagoas, (ii)

Recôncavo- Tucano-Jatobá, e (iii) Cariri-Potiguar. A deformação inicialmente progrediu

principalmente ao longo dos trends Gabon-Sergipe-Alagoas e Recôncavo-Tucano-Jatobá e

depois mudou para o oeste e continuou ao longo do trend Cariri-Potiguar. O desenvolvi-

mento da margem equatorial teria abortado o processo de rifteamento ao longo do trend

Cariri-Potiguar, permitindo a deposição de sequências sedimentares espessas ao longo dos

outros dois eixos de deformação. Com a separação do cráton da África Ocidental do

Cráton de São Luiz ao longo da margem equatorial, o processo de rifteamento ao longo

do Recôncavo-Tucano-Jatobá teria sido abortado e continuado ao longo do trend Gabon-

Sergipe-Alagoas. O resultado final teria sido a formação de uma série de bacias marginais

ao longo da margem passiva do leste Brasileiro e a presença de uma série de bacias de rift

abortadas no interior continental.

Após a separação continental, episódios de vulcanismo intra-placa e soerguimento ca-

racterizaram a evolução da Prov́ıncia. A região mais elevada na Prov́ıncia é definida pelo

Planalto da Borborema (figura 1.1), que está localizada na metade leste da Prov́ıncia Bor-

borema e possui elevações máximas de ∼ 1200 m (e.g. Morais Neto et al. (2009); Oliveira

e Medeiros (2012)). O soerguimento tectônico do Planalto da Borborema foi original-

mente postulada a partir de idades estratigráficas inferidas dos depósitos não fossiĺıferos

da formação de Serra dos Martins, que são encontrados em mesas espalhadas ao norte do

Planalto (ver figura 1.1). A partir de análises de traços de fissão de apatita e zircão, foi

estabelecida uma idade máxima do Paleógeno para os sedimentos, enquanto relações indi-

retas com o vulcanismo Cenozoico revelaram uma idade mı́nima de ∼ 25 Ma, favorecendo

a interpretação de que o soerguimento do planalto ocorreu no Cenozoico (Jardim de Sá

et al., 2005; Menezes et al., 2003).

O vulcanismo consiste em pequenos volumes de rochas alcalinas que estão dispostas ao

longo de dois alinhamentos magmáticos ortogonais: o Alinhamento Fernando de Noronha-

Mecejana (FNMA), na maior parte off-shore e tendência Leste-Oeste e o Alinhamento
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Macau-Queimadas (MQA), on-shore e tendência na direção NS (Mizusaki et al., 2002;

Knesel et al., 2011). Datação K-Ar e 40Ar/39Ar marcam um peŕıodo de 26-34 Ma para o

vulcanismo de Mecejana (Mizusaki et al., 2002) e 22-2 Ma para as rochas vulcânicas no

arquipélago de Fernando de Noronha (e.g. Knesel et al. (2011)), delineando uma evolução

da idade de oeste para leste ao longo do alinhamento. As idades K-Ar para o vulcanismo

do MQA, por outro lado, variam de 80 a 30 Ma (ver Mizusaki et al. (2002)), expandindo

para 93-7 Ma quando datações por 40Ar/39Ar são consideradas (Knesel et al., 2011), não

apresentando progressão clara da idade ao longo do alinhamento. A faixa de idade ex-

pandida para o vulcanismo do MQA sugere uma sobreposição de tempo de até 15 Ma na

atividade magmática ao longo dos alinhamentos, bem como uma superposição temporal

com o soerguimento postulado do Cenozoico no Planalto da Borborema.

Análises por traços de fissão de apatita em amostras de granitos-gnaisses do Planalto,

por outro lado, revelaram a presença de dois eventos principais de resfriamento (Mo-

rais Neto et al., 2009): um no Cretáceo Superior (100-90 Ma) e um no Neógeno (20-0 Ma).

O evento no Neógeno foi relacionado a uma mudança climática que acentuou a erosão

da topografia pré-existente e resultou na topografia acidentada que caracteriza o Planalto

atualmente e à deposição da Formação Barreiras. O evento do Cretáceo Superior, por ou-

tro lado, foi interpretado como ińıcio da elevação da topografia regional, que teria seguido

logo após a separação continental ao longo da margem passiva do Leste. Nesse caso, a

sobreposição com o magmatismo do MQA teria sido mı́nima e o soerguimento do Planalto

teria sido anterior ao vulcanismo intraplaca da Prov́ıncia.

1.3 Vulcanismo e soerguimento intraplaca

A origem do vulcanismo e soerguimento intraplaca após a abertura do Oceano Atlântico

é um dos temas abordados nesta tese. Um dos primeiros modelos para explicar o vulca-

nismo intraplaca e soerguimento na Prov́ıncia invocou a presença de uma pluma de manto

profundo sob o Planalto da Borborema (Jardim de Sá et al., 1999; Jardim de Sá, 2001). A

partir da análise dos padrões de deformação Cenozoicos na Prov́ıncia, uma superposição

geográfica aproximada entre o Planalto de Borborema e o vulcanismo Cenozoico e o tempo

de sobreposição entre o ińıcio da denudação Cenozoica (Formação de Barreiras) e o vul-

canismo alcalino, os autores conclúıram que a elevação térmica (devido a uma pluma do
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Figura 1.1: Mapa topográfico da Prov́ıncia Borborema, contendo as principais feições geológicas como:
o Planalto da Borborema (destacada com contorno azul); o Cráton do São Francisco; o lineamento Per-
nambuco, Patos, Jaguaribe-Tatajuba, Trend Cariri-Potiguar e o Lineamento Transbrasiliano; as bacias
Potiguar, do Parnáıba, Recôncavo-Tucano-Jatobá, Araripe, pequenas bacias interiores e a Depressão Ser-
taneja. Zonas de sedimentação costeiras também estão presentes; assim como o alinhamento Macau-
Queimada (MQA) e Fernando de Noronha-Mecejana (FNMA) (adaptada de Almeida et al. (2015)).

manto) foi o mecanismo mais provável de elevação. A hipótese da pluma, no entanto, é

inconsistente com a falta de progressão da idade ao longo do MQA, o pequeno volume e

a longa vida de seu magmatismo (Knesel et al., 2011; Almeida et al., 1988). Além disso,

um recente estudo de função de receptor na Prov́ıncia não encontrou evidências de uma

perturbação térmica na zona de transição do manto superior sob o Planalto da Borbo-

rema (Pinheiro e Julià, 2014). A elevação térmica foi postulada de forma independente a

partir da análise de anomalias residuais de geoide (Ussami et al., 1999), onde um máximo



Caṕıtulo 1. Introdução 7

local (obtido após a remoção do modelo geopotencial EGM96) na parte do nordeste da

Prov́ıncia foi observado. O ajuste da anomalia de geoide com relação à topografia foram

consistentes com modelos de isostasia de Pratt com profundidades de compensação de ∼

150 km para que os autores conclúıssem que a Prov́ıncia de Borborema está localizada

em cima de um corpo de baixa densidade (térmico), que pode ter contribúıdo localmente

para a soerguimento tectônico na região. Curiosamente, os valores máximos de anomalia

parecem ser deslocados para o Norte em relação ao Planalto e mais coincidentes com o

vulcanismo do MQA.

Knesel et al. (2011) associaram o vulcanismo intraplaca na Prov́ıncia a uma célula

de convecção em pequena escala, localizada na borda do continente. King e Anderson

(1998), usando modelagem numérica, demonstraram que uma célula de convecção em pe-

quena escala pode se desenvolver em um limite térmico quase vertical, como a transição

continente-oceano. Os cálculos mostram que, quando o tamanho do contraste térmico

entre o manto mais quente subjacente ao continente e o manto mais frio subjacente ao oce-

ano é inferior a 0,1 % da temperatura do fundo, desenvolve-se uma célula de convecção de

pequena escala com um sentido de fluxo descendente ao lado do limite vertical litosférico.

De acordo com Knesel et al. (2011), esses atributos se encaixam dentro de modelos de

velocidade śısmica para o manto superior sob o Brasil Oriental e o Oceano Atlântico (King

e Ritsema, 2000; Zhou, 1996). Os autores ainda propõem que a litosfera subcontinental

teria sofrido metassomatismo e que o arrastamento das porções mais baixas desta litosfera

nesse fluxo descendente, provocaria fusão parcial que explicariam as caracteŕısticas seme-

lhantes às plumas dos basaltos Cenozoicos. Além disso, a modelagem elástica das funções

de admitância Bouguer para a Prov́ıncia Borborema, realizada por Oliveira e Medeiros

(2012), revelou a necessidade de uma carga negativa na base da crosta sob o Planalto da

Borborema. Os autores propuseram que essa carga poderia ser o resultado de uma camada

de material máfico de 4 a 5 km de espessura que se acumulou abaixo da crosta do Planalto

durante o Cenozoico, a partir da fusão parcial que seria originada da mesma célula de con-

vecção em pequena escala postulada em Knesel et al. (2011). A camada máfica postulada

proporcionaria a flutuabilidade necessária para elevar isostaticamente o Planalto até sua

posição atual.

Os modelos acima descrevem posśıveis cenários geodinâmicos para a ocorrência si-

multânea do vulcanismo e soerguimento na Prov́ıncia Borborema; alguns modelos, no
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entanto, descrevem esses dois fenômenos intraplaca como resultado de processos indepen-

dentes. Morais Neto et al. (2009), por exemplo, identificaram dois eventos de resfriamento

na região a partir de datações por traços de fissão de apatita em amostras de granitos-

gnaisses coletadas no Planalto (figura 1). Um evento mais jovem, no Neógeno, foi associado

a mudanças climáticas, enquanto um evento mais antigo, do final do Cretáceo, foi rela-

cionado ao ińıcio do soerguimento no Planalto. Já a modelagem numérica de Kusznir e

Karner (2007), para alongamento e separação continental, demonstrou que o fluxo lateral

de material litosférico no interior adjacente pode surgir do estiramento da litosfera e gerar

elevações de 400 a 600 m ao longo de uma escala de tempo de 60-100 Milhões de anos e

sobre distâncias horizontais de 400 a 600 km (após o reequiĺıbrio térmico). Morais Neto

et al. (2009) arguiram que esse mecanismo explicaria a elevação do Planalto logo depois

da abertura do Atlântico Sul; porém, como a topografia média do Planalto de Borborema

é ∼ 1000 m, eles também adicionaram o acumulo de material máfico das plumas de Santa

Helena e Ascensão para explicar os 400 m de topografia restantes.

Mais recentemente, Luz et al. (2015) determinaram os perfis de profundidade da velo-

cidade da onda S, com inversão conjunta das funções do receptor e da dispersão da ondas

superficiais, para várias estações sismográficas distribúıdas na Prov́ıncia Borborema. Con-

clúıram que existem dois tipos crustais na região oriental da Prov́ıncia: (i) uma crosta

grossa, incluindo estações localizadas no planalto do sul (ao sul do Lineamento Patos),

com espessuras em torno de 36-38 km e uma camada de 4-5 km de material máfico na

parte mais baixa da crosta; e (ii) um tipo crustal fino, incluindo estações no planalto do

norte (norte do Lineamento Patos) e a Depressão Sertaneja, com espessuras em torno de

30-32 km e sem camada máfica. Além disso, o tipo de crosta fina exibe uma descontinui-

dade intra-crustal que está ausente no tipo crustal grosso. A descontinuidade intra-crustal

foi encontrada previamente em um estudo com funções de receptor de Almeida et al. (2015)

e interpretada como uma zona de detachment, que foi desenvolvida durante o alongamento

Mesozoico da crosta original. Luz et al. (2015) argumentam que a camada máfica pertence

à crosta Proterozoica original, que fez parte da orogênese Brasiliana, e sua preservação no

tipo crustal grosso - juntamente com a ausência de uma zona de detachment - demonstra

que o sul do Planalto é reologicamente mais forte. O tipo de crosta mais fina e mais

fraca, teria sido desenvolvida pela delaminação da camada máfica durante a compressão

Brasiliana e o alongamento crustal durante a extensão no Mesozoico, resultando em uma
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crosta fina com uma zona de detachment intra-crustal e sem camada máfica. A crosta

afinada teria sofrido uma subsidência, formando a Depressão Sertaneja e permanecendo

menos elevada em relação à crosta do Planalto. A Depressão Sertaneja teria inclúıdo origi-

nalmente a parte norte do Planalto atual, sendo a única parte do Planalto da Borborema

que realmente teria sofrido soerguimento tectônico.

1.4 A abertura anômala do Atlântico Equatorial

A abertura do Atlântico Equatorial foi o evento tectônico que finalizou a separação

entre Euráfrica e as Américas. Os estágios iniciais da ruptura da Pangeia foram marcados

pela erupção dos basaltos da Prov́ıncia Magmática do Atlântico Central (CAMP1), há

aproximadamente 199 Ma (Marzoli et al., 1999), seguido logo após (180 a 190 Ma) pela

expansão do fundo oceânico no Atlântico Central (e.g. Torsvik et al. (2008)). De 125 a 130

Ma ocorreu o desenvolvimento da bacia do Atlântico Sul, juntamente com a reorganização

dos movimentos de placa e da atividade nas dorsais (Torsvik et al., 2008). Durante o

Cretáceo inferior também ocorreram processos de rifteamento no Atlântico Norte, levando

eventualmente à separação entre a Groelândia e a Ibéria da América do Norte (Klitgord e

Schouten, 1986).

A abertura do Atlântico Equatorial não ocorreu até o ińıcio do Aptiano (aproxima-

damente 119 Ma) e a separação completa entre a América do Sul e a África ocorreu no

final do Albiano, aproximadamente 100 Ma (Torsvik et al., 2008). Na região equatorial,

a abertura foi classificada como anômala pois foi marcada por grandes zonas de cisalha-

mento, com tendência Leste-Oeste, e grandes zonas de fratura que atravessam a Dorsal

Mesoatlântica (Bonatti, 1996), em contraste com a abertura com tendência Norte-Sul en-

contrada nas regiões Sul, Central e Norte do Atlântico. Essa abertura anômala do Atlântico

Equatorial foi explicada através da presença de um mı́nimo térmico do manto equatorial

(Bonatti et al., 1993; Bonatti, 1996). Sua existência, proposta por Bonatti et al. (1993),

foi levantada com base em duas linhas independentes: (i) evidência petrológica, que in-

cluiu baixos ı́ndices de elementos refratários e incompat́ıveis encontrados nos Peridotitos

da Dorsal Meso-Oceânica (MORPs2) e altos teores de Na e Fe - normalizados a 8% MgO -
1 do inglês: Central Atlantic Magmatic Province
2 do inglês: Mid-Ocean Ridge Peridotites
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encontrado nos Basaltos da Dorsal Meso-Oceânica (MORBs3) coletados ao longo da zona

de fratura de Romanche, sugerindo um baixo grau de magma e um manto superior frio; e

(ii) evidências geof́ısicas, que inclúıram profundidades máximas reportadas da topografia

de idade zero da Dorsal Meso-Atlântica (MAR4) na área equatorial e uma zona de alta

velocidade (baixa temperatura) na região equatorial registrada por tomografia de onda S,

realizadas por Zhang e Tanimoto (1992). Portanto, a partir dessas evidências, Bonatti

(1996) explicou que esse mı́nimo térmico equatorial teria existido sob a Pangeia equatorial

e atuou como uma ”zona bloqueada”após o impacto da abertura do Atlântico Sul durante o

Cretáceo, formando uma zona de deformação continental difusa no Equador, caracterizada

por extensão amagmática dos continentes.

1.4.1 Eventos cinemáticos

Matos (1992; 1999), com base em observações de bacias espalhadas na região, descreveu

mudanças no regime tectônico de placas e mudanças no campo de esforços durante a

abertura do Atlântico Sul. As bacias são distribúıdas ao longo de três eixos principais:

O trend Gabon-Sergipe-Alagoas (GSA), trend Recôncavo-Tucano-Jatobá (RTJ) e o trend

Cariri-Potiguar (CP) (veja figura 1.2) e as mudanças no campo de esforços são divididas

em três diferentes estágios tectônicos – nomeados como Syn-Rift I, II e III - que são

identificados a partir de episódios discretos de formação de grabens.

O Syn-rift I (figura 1.2a) iniciou no final do Jurássico e compreende o desenvolvimento

da Depressão Afro-Brasileira (ABD), com extensão na direção Norte-Sul e sendo limitada

ao norte pela Zona De Cisalhamento Patos (PSZ). Restos dessa bacia intracontinental

foram preservados nas bacias do Gabão, Congo e Cabinda na África, e nas bacias do

Recôncavo, Tucano-Jatobá, Sergipe-Alagoas e Araripe do Nordeste do Brasil como leques

aluviais, depósitos fluviais com evaporitos e sedimentos eólicos (Netto e Oliveira, 1985).

Esta região não passou por momentos extensivos durante essa fase.

O estágio Syn-rift II (figura 1.2b,c) foi responsável pelo alongamento e afinamento da

crosta ao longo de três principais trends: GSA e RTJ, seguindo aproximadamente uma

direção Norte-Sul; e CP, em uma orientação Nordeste-Sudoeste. Caracteŕısticas tectônicas

semelhantes - todas possuem dezenas de quilômetros de largura e algumas centenas de
3 do inglês: Mid-Ocean Ridge Basalt
4 do inglês: Mid-Atlantic Ridge
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Figura 1.2: Representação esquemática da estrutura cinemática de Matos (1999) para o sistema de riftes
do Nordeste do Brasil. (A) Syn-rift I - A Depressão Afro-Brasileira é formada através de deformação
extensional ao sul do Lineamento Patos; (B) Syn-rift IIa - O alongamento continental é conduzido por
esforços regionais orientados no leste-oeste e é iniciado de forma śıncrona ao longo dos trends GSA e
RTJ; (C) Syn-rift IIb - o rifteamento é desacelerado ao longo dos trends de GSA e RTJ, migrando para o
noroeste para iniciar rifteamento ao longo do trend CP orientada da direção nordeste-sudoeste; (D) Syn-rift
III - A propagação para o norte do trend GSA é retomada e o ińıcio do rifteamento Equatorial é iniciado.
Adaptado de Matos (1999). TBL – Lineamento Transbrasiliano; SF - Cráton do São Francisco; C – Cráton
do Congo; ABD - Depressão Afro-Brasileira; PB - Bacia do Parnáıba; PSZ – Zona de Cisalhamento Patos;
PeSZ - Zona de cisalhamento de Pernambuco; R - Recôncavo; T - Tucano; J - Jatobá; G - Gabão; SA -
Sergipe-Alagoas; A - Bacia de Araripe; I - Iguatu, Lima Campos, Bacia Icó; RP - Bacia do Rio Do Peixe.

quilômetros de comprimento - são compartilhadas entre esses vales de riftes intraconti-

nentais, cuja localização provavelmente foi controlada por estruturas herdadas do Pré-

Cambriano (de Sá et al., 1992; de Matos, 1999). O estágio Syn-rift II foi subdividido em

dois estágios - Syn-rift IIa e IIb - com base em pesquisas bioestratigráficas que revelaram

um diacronismo sutil durante o ińıcio do rifteamento entre as bacias do sul (GSA e RTJ)
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e o trend CP.

A fase Syn-rift IIa (ińıcio do Berriasiano), foi caracterizada pela extensão simultânea

na direção Leste-Oeste das bacias ao sul (Magnavita, 1992), desenvolvendo uma bifurcação

(figura 1.2b) que teria sido controlada por estruturas Pré-Cambrianas preexistentes, como

o Cráton São Francisco-Congo e a Zona de cisalhamento Pernambuco-Ngaoundere (ver

Matos (1999) e suas referências). Durante a fase Syn-rift IIb (final do Berriasiano – ińıcio

do Barremiano) o rifte teria migrado para o noroeste, desenvolvendo um trend a Nordeste-

Sudoeste delineada pelas bacias de riftes CP (figura 1.2c). Novamente, as estruturas Pré-

Cambrianas provavelmente controlaram a nucleação das falhas (Matos, 1999).

A atividade magmática parece ter sido restrita ao norte da zona de cisalhamento Patos

durante os estágios Syn-rift I e Syn-rift II. No NE do Brasil, é representada por uma

série de diques toléıticos - o magmatismo Rio Ceará-Mirim – localizados ao sul da bacia

Potiguar (na parte on-shore). As idades de K-Ar variam entre 150 e 120 Ma, exibindo dois

picos a 145 e 130 Ma (e.g. Oliveira (1992)). Na África, o magmatismo é representado pelo

complexo vulcânico de Burashika na Depressão do Benue - com idades de K-Ar relatadas

de 147 ∓ 7 Ma - e intrusões grańıticas no platô da Nigéria (ver Matos (1999) e referências

nele contidas). A falta de magmatismo no final do Jurássico ao longo dos riftes RTJ e

GSA é notável e sugere um rifteamento não vulcânico (Matos, 1999).

Finalmente, o estágio Syn-rift III (figura 1.2d) teria sido marcado por uma mudança

significativa na cinemática dos riftes durante o final do Barremiano (Matos, 1999). O

rifteamento intracontinental teria iniciado na Depressão do Benue e ao longo do Equador,

enquanto que o rifteamento e sedimentação ao longo dos trends RTJ e CP - incluindo

somente a parte on-shore da bacia Potiguar - teriam sidos abortados. Ao mesmo tempo,

a região sul também teria retomado sua propagação para o norte ao longo do trend GSA,

para eventualmente se unir ao ramo Equatorial. Essa última parte da separação entre

a África e o Brasil teria sido caracterizada por uma fase de alongamento muito rápida,

ao longo de uma zona aproximadamente linear, que atravessou estruturas Pré-cambrianas

(Matos, 1999).
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1.5 Instituto Nacional de Ciência e Tecnologia em Es-

tudos Tectônicos

O estudo da estrutura profunda do Nordeste Brasileiro e sua correlação com estruturas

geológicas mapeadas na superf́ıcie tem sido, nos últimos anos, um dos focos principais de

pesquisa do CNPq. O exemplo mais recente é a criação do Instituto Nacional de Ciência e

Tecnologia em Estudos Tectônicos (INCT-ET) em 2009, que visa reunir equipes de pesqui-

sadores do Brasil para investigar a estrutura mais profunda da crosta e do manto litosférico

através de um corpo multidisciplinar, com o intuito de explorar de forma sistemática a es-

trutura profunda da litosfera continental.

O banco de dados sismológico foi constrúıdo a partir de formas de ondas śısmicas regis-

tradas em 58 estações śısmicas pertencentes a uma série de redes distribúıdas na Prov́ıncia

de Borborema e regiões vizinhas. A rede combinada de estações inclui: (i) 14 estações

de banda larga pertencentes a Rede Sismográfica do Nordeste (RSisNE), que é uma rede

de monitoramento permanente para a região Nordeste Brasil que está em operação desde

2011; (ii) 6 estações de banda larga que operaram durante 2007-2009 sob o Instituto do

Milênio do CNPq; (iii) 7 estações de banda larga e 22 estações de peŕıodo curto perten-

centes a uma rede temporária implantada pelo Instituto Nacional de Ciência e Tecnologia

de Estudos Geotectônicos (INCT-ET), em operação entre 9/2011 a 5/2013; (iv) 8 estações

de banda larga que foram implantadas pelo projeto Borborema Deep Electromagnetic and

Seismic (BODES); (v) e a estação da Rede Sismográfica Global (GSN:Global Seismograph

Network, U.S. Geological Survey) localizada em Riachuelo (RCBR), em operação desde

1999. O peŕıodo de funcionamento das redes, sobrepostos no tempo, tiveram pelo menos

uma estação comum (RCBR).

Neste trabalho, dados de ondas P telesśısmicas foram coletados através das estações

śısmicas na Prov́ıncia e analisados para construir imagens do manto superior subjacente.

As imagens resultantes forneceram informações sobre as perturbações de velocidade śısmica

das rochas do manto, o que permitiu a identificação de estruturas anômalas na litosfera

e astenosfera. A interpretação destas estruturas forneceu informações necessárias para

a determinação dos processos geodinâmicos responsáveis pelo soerguimento e vulcanismo

Cenozoicos da Prov́ıncia Borborema e da abertura do Atlântico na zona equatorial.
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Caṕıtulo 2

Dados selecionados

O dado utilizado na inversão tomográfica aplicada neste trabalho são reśıduos relativos

de tempo de percurso das ondas telesśısmicas P e S. Esses reśıduos são obtidos a partir da

diferença entre o tempo de percurso observado (marcado visualmente no sismograma) e o

tempo de percurso teórico, calculado a partir de um modelo de tempo de percurso teórico

global (modelo de referência).

Neste caṕıtulo será apresentado o método da correlação cruzada multicanal de Schim-

mel et al. (2003), utilizado para obter os reśıduos relativos, assim como informações sobre

os dados utilizados e sobre as estações que registraram os eventos usados no trabalho.

2.1 Estações e seleção dos eventos

Neste trabalho foram considerados dados coletados em todas as estações sismográficas

dispońıveis na Prov́ıncia Borborema. As estações sismográficas, totalizando 58, incluem

estações de banda larga e peŕıodo curto pertencentes a várias redes sismográficas - tempo-

rais e permanentes - mostrada na figura (Figura 2.1 superior). Esse conjunto de estações

inclui: (i) 14 estações de banda larga pertencentes à Rede Sismográfica do Nordeste

(RSISNE), que monitora a região nordeste do Brasil de forma cont́ınua desde 2011; (ii)

6 estações de banda larga que operaram entre 2007 e 2009 sob o Instituto Milênio do
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CNPq ; (iii) 7 estações de banda larga e 22 estações de peŕıodo curto pertencentes a uma

rede temporária, instaladas sob o Instituto Nacional de Ciência e Tecnologia em Estudos

Tectônicos (INCT-ET) também do CNPq, que operaram entre 9/2011 a 5/2013; (iv) 8

estações de banda larga que foram instaladas como parte do projeto Borborema Deep Elec-

tromagnetic and Seismic (BODES); e (v) a estação de banda larga RCBR, pertencente à

Global Seismographic Network (GSN), que opera desde 1999.

Para a realização da tomografia foram considerados eventos telesśısmicos com distâncias

epicentrais (fonte-estação) entre 30o e 95o. Estas distâncias epicentrais garantem que

as ondas P diretas sejam registradas nos sismogramas sem interferência com chegadas

de outros percursos telesśısmicos, sendo que ondas P registradas em distâncias menores

estão contaminadas pelas triplicações geradas na zona de transição do manto e ondas P

registradas em distâncias maiores estão afetadas pela zona de sombra gerada pelo núcleo

externo da Terra. Os eventos selecionados possuem magnitudes maiores que 4.6 mb, sendo

essa seleção filtrada através de inspeção visual das formas de onda mais claras. No total,

foram selecionados 101 eventos telesśısmicos, resultando em 1567 medições de chegadas

de onda P registradas nas estações sismográficas na Prov́ıncia Borborema. A Figura 2.1

(inferior) mostra a distribuição dos eventos com relação ao centro da área de estudo e,

para melhor visualizar a frequência de eventos em cada azimute, é mostrada na Figura 2.2

a distribuição de eventos em um diagrama roseta.

Como complemento às medições de tempos de percurso relativos de onda P, considera-

mos também as fases refratadas PKPdf, também com percurso de raio de onda P direta,

porém, atravessando ambos o manto e o núcleo externo. Para esses percursos, foram consi-

derados eventos com magnitudes acima de 5 mb e intervalo de distância de 150o a 180o. No

total, foram selecionados 20 eventos telesśısmicos, resultando em 345 medições de chegadas

de onda PKPdf registradas nas estações sismográficas na Prov́ıncia Borborema. A Figura

2.1 (inferior) mostra a localização dos eventos usados para selecionar a fase PKPdf.

Para que a imagem resultante da tomografia telesśısmica da fase P esteja bem definida,

é importante que os eventos estejam distribúıdos o mais igualmente posśıvel em torno da

área de estudo. Como grande parte dos eventos usados tem origem na subdução da Placa

de Nazca sob a Placa Sul Americana (ver Figura 2.2), alguns eventos foram retirados da

lista final para que essa condição fosse satisfeita. Em particular, eventos com back-azimuth

entre 180o e 360o e com desvio padrão do coeficiente de correlação acima de 15 ms, não
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foram usados no conjunto de dados finais. Algumas estações também foram retiradas

pois ficavam distantes da área de estudo ou não possúıam dados suficientes para realizar

a correlação cruzada. A seleção de eventos telesśısmicos, tanto para onda P como para

onda PKPdf, foram baseadas nos catálogos online do National Earthquake Information

Center (NEIC) disponibilizados pelo United States Geological Survey (USGS) (no endereço

eletrônico https://earthquake.usgs.gov/earthquakes/search/)
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Figura 2.1: Localização das 58 estações usadas para gerar as imagens tomográficas para a onda P e PKPdf
(figura superior). Distribuição dos eventos utilizados neste trabalho (figura inferior). As estrelas mostram
as localizações dos eventos utilizados com fase P, os ćırculos mostram as localizações dos eventos que foram
utilizados para a marcação da fase refratada PKPdf
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Figura 2.2: Distribuição dos 101 eventos telesśısmicos (para a fase P) usados para gerar a imagem
tomográfica 3D da área de estudo. Para referência a quantidade aproximada de eventos para cada azimute
é mostrado na figura. Como os eventos com fase PKPdf chegam de forma perpendicular a superf́ıcie, as
informacões sobre a localização desses eventos não foram inclúıdas nessa figura.

2.2 Correlação cruzada e reśıduos relativos

Para remover os efeitos relacionados ao erro da localização da fonte śısmica e erro

associado à marcação da fase, é usado o reśıduo relativo do tempo de percurso na inversão

tomográfica. O reśıduo relativo utiliza apenas a informação da parte final do raio śısmico,

removendo as contribuições que estão muito distantes da área de estudo. Portanto, apenas

as informações abaixo das estações śısmicas são utilizadas.

Seguindo as definições de Zandt (1981), o reśıduo do tempo de percurso (tij) de um

evento i registrado por uma estação j pode ser definido matematicamente como:

tij = tobsij −∆ti − tteoij − toi , (2.1)

em que tobsij é o tempo observado para uma feição comum nas formas de onda registradas

pelo conjunto de estações, ∆ti é o intervalo de tempo entre a chegada da onda P e o tempo

de percurso da fase comum observada, tteoij é o tempo de percurso teórico do evento e toi é

o tempo de origem do evento.

Como cada evento é registrado por um conjunto de estações espalhadas sobre a área
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de estudo, é posśıvel obter a média do reśıduo do tempo de percurso (tmi ) registrado por

essas estações, que é:

tmi = 1
ni

ni∑
j=1

tij, (2.2)

em que ni é o número de estações que registraram o evento i. O reśıduo relativo do tempo

de percurso é assim encontrado subtraindo a média do reśıduo do tempo de percurso (tmi )

do reśıduo do tempo de percurso (tij):

rrij = tij − tmi . (2.3)

Substituindo a equação 2.1 na equação 2.3, obtêm-se:

rrij = (tobsij −∆ti − tteoij − toi )−
1
ni

ni∑
j=1

(tobsij −∆ti − tteoij − toi ), (2.4)

e, cancelando os termos comuns na equação,

rrij = tobsij −��∆ti − tteoij −��t
o
i −

1
ni

ni∑
j=1

tobsij +
�
�

�
�

��1
ni

ni∑
j=1

∆ti + 1
ni

ni∑
j=1

tteoij +
�

�
�
��1

ni

ni∑
j=1

toi , (2.5)

é encontrado que o reśıduo relativo é expresso como:

rrij = (tobsij −
1
ni

ni∑
j=1

tobsij )− (tteoij −
1
ni

ni∑
j=1

tteoij ), (2.6)

Portanto, a equação 2.6 mostra que o reśıduo relativo não depende do tempo de origem

do evento nem do intervalo de tempo ∆ti.

Para a obtenção do reśıduo relativo seria, a prinćıpio, suficiente usar o tempo de

uma feição comum às n formas de onda telesśısmicas que registraram o evento i para

o tempo observado tobsij (Zandt, 1981). Porém, como é provável que ocorram pequenas

inconsistências na marcação desse tempo de referência observado, é prefeŕıvel usar a meto-

dologia da correlação cruzada multicanal (Multi-Channel Cross-Correlation) de VanDecar

e Crosson (1990) nas formas de ondas telesśısmicas registradas. O MCCC usa todos os pa-

res das formas de onda de um mesmo evento e, através de um ajuste de mı́nimos quadrados,

determinar o tempo de chegada relativo para todas as estações.

Devido à similaridade das ondas telesśısmicas é posśıvel usar métodos de correlação (e.g.

Bungum et al. (1971)) para determinar tempos de percurso relativo mais precisos e estimar
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algumas incertezas. Mas é importante separar dois casos distintos quando se analisa a

coerência ou a correlação de formas de ondas telesśısmicas registradas por uma estação

śısmica. Quando um conjunto de formas de ondas telesśısmicas, que são originadas por

um conjunto de eventos śısmicos de diferentes azimutes e distâncias, é registrada por uma

única estação, as distorções da forma de onda não têm uma origem puramente aleatória.

Nesse caso, os principais efeitos de distorção vão variar dependente da localização do

evento śısmico. Mas, quando um único evento telesśısmico é registrado por um conjunto

de estações śısmicas, as distorções no ponto máximo da função de correlação ocorrerão como

um rúıdo quase aleatório. Isso se deve aos efeitos de multicaminho que os raios śısmicos

sofrem ao percorrer o caminho da fonte até o conjunto de receptores. Essa propriedade

pode ser explorada pela correlação cruzada.

VanDecar e Crosson (1990) desenvolveram um procedimento semi-automatizado que

realiza as correlações cruzadas entre todos os posśıveis pares de traços e estima tanto atra-

sos precisos, quanto incertezas quantitativas dos tempos calculados. Quando realizadas

entre várias estações diferentes os erros nos tempos de atraso, derivados da correlação cru-

zada, são principalmente de natureza aleatória e, portanto, uma estimativa melhorada dos

tempos de percurso relativos pode ser feita através de um sistema de equações sobredeter-

minado e mı́nimos quadrados.

Para o processamento multicanal é necessário remover amplitudes de alta e baixa

frequência presentes no dado aplicando um filtro passa-banda, permitindo a passagem

de sinais em uma determinada faixa intermediária. Ou seja, o filtro irá atenuar sinais que

estejam abaixo ou acima de determinada frequência. As delimitações são também conhe-

cidas como frequência de corte inferior e frequência de corte superior. As especificações

precisas do limite de corte do filtro não são importantes, mas limites inferiores acima de

0,5 Hz e até 3,0 Hz ajudaram durante a inspeção visual para a fase P.

Um tempo de chegada preliminar (ou teórico) é marcado em cada traço através de um

algoritmo de seleção de fase automático. Essa primeira marcação é uma estimativa teórica

do tempo de percurso aproximado para o evento registrado por uma estação. Em seguida,

através de uma inspeção visual, é marcada a fase comum que será usada no cômputo do

reśıduo relativo. Nesse momento é aproveitada a similaridade entre as formas de onda que

um mesmo evento exibe entre as estações através da correlação cruzada.

Para a função de correlação foi considerada a Phase Cross-Correlation (PCC) de Schim-
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mel (1999). O método resultante, conhecido como Multi-Channel Phase Cross-Correlation

(MCPCC), determina a similaridade das formas de onda através do maior número de amos-

tras coerentes ao invés de usar a soma de produtos, removendo a influência de porções de

maior amplitude na janela de correlação (Schimmel et al., 2003).

O PCC é uma extensão da técnica de empilhamento de fase (Schimmel e Paulssen,

1997) que é independente das amplitudes. O empilhamento de fase cps(t) é obtido pela

soma de N traços anaĺıticos normalizados:

cps(t) = 1
N

∣∣∣∣∣∣
N∑
j=1

εiφj(t)

∣∣∣∣∣∣ . (2.7)

em que φj(t) é a fase instantânea do sinal anaĺıtico. Essa somatória envolve prinćıpios de

interferências construtivas e destrutivas: quando a soma é 1, as fases estão perfeitamente

alinhadas; quando a soma é igual zero, significa que os sinais se anulam. No PCC, o

objetivo é detectar sinais em um traço śısmico s1(t) que sejam coerentes na fase com um

traço śısmico de referência s2(t). Isso é atingindo deslocando no tempo a forma de onda

(wavelet) s2(t) e comparando com a porção correspondente da forma de onda s1(t). A

medida da coerência é dada pela soma:

c(t) = 1
2N

τ0+T∑
τ=τ0

∣∣∣eiφ(t+τ) + eiψ(τ)
∣∣∣ , (2.8)

onde φ e ψ são as fases instantâneas para um traço śısmico s1(t) e para uma forma de onda

s2(t). Para um tempo t, o empilhamento de fase é calculado para uma amostra de tempo

τ para um comprimento T da forma de onda de referência. Para que a coerência do sinal

seja fixada em 1 ou 0, a normalização 1/2N é adicionada à equação.

No entanto, para que a PCC tenha valores entre -1 e 1, a similaridade das formas de

onda é medida por uma nova função de correlação, dada por:

cPCC(t) = 1
2N

τ0+T∑
τ=τ0

{∣∣∣eiφ(t+τ) + eiψ(τ)
∣∣∣− ∣∣∣eiφ(t+τ) − eiψ(τ)

∣∣∣} , (2.9)

que pode ser reduzida introduzindo senos e cossenos:

cPCC(t) = 1
2N

τ0+T∑
τ=τ0

cos
(
φ(t+ τ)− ψ(τ)

2

)
− sin

(
φ(t+ τ)− ψ(τ)

2

)
. (2.10)

Essa modificação na técnica MCCC será utilizada neste trabalho para realizar a cor-

relação cruzada entre as formas de onda utilizadas na tomografia telesśısmica da Prov́ıncia
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Borborema. Combinando os atrasos obtidos pela correlação cruzada (τmaxkl ) com as esti-

mativas de tempo de chegada, o tempo de atraso relativo derivado da correlação cruzada

entre os k-ésimo e l-ésimo traço é dado por:

∆tkl = tpk − t
p
l − τmaxkl . (2.11)

Assim é posśıvel estabelecer um coeficiente de correlação cruzada entre os traços tpk e tpk ,

usando o máximo da função correlação cruzada φ(τmaxkl ). Esse coeficiente é dado por:

ccoeff
kl = φ(τmaxkl )

ω2
kω

2
l

, (2.12)

onde φkl é encontrado pela equação (2.10) e ω2
i representa a variância da amostra do k-

ésimo traço sobre a janela de correlação apropriada. Como ccoeff não tem uma distribuição

normal e varia entre 0 e 1, é introduzida uma transformada de Fisher:

z = 1
2ln

[
(1 + ccoeff)
(1− ccoeff)

]
. (2.13)

Essa nova variável será distribúıda de forma normal, permitindo assim o cálculo de valores

como: média, variância. Os coeficientes de correlação serão calculados dessa forma.

Como já foi citado, não há uma completa coerência nas formas entre as onda recebidas

por um conjunto de estações. Além disso, existe rúıdo presente nas formas de onda. Então,

como os tempos de atraso relativos derivados da correlação cruzada não serão perfeitamente

consistentes, é posśıvel gerar para as n estações que registraram um evento, um sistema de

n(n − 1)/2 equações sobredeterminadas, dada por tk − tl = ∆tkl com: k = 1, 2, ..., n − 1;

e l = i + 1, i + 2, . . . , n. Para regularizar a inversão do sistema de equações, é preciso

forçar que a média dos tempos de chegada relativos otimizados tk seja zero, uma igualdade

dada por
n∑
k=1

tk = 0. Na forma matricial, essas equações são representadas por At = ∆t,

com o vetor t representando os tempos otimizados (com média zero) para cada traço,

∆tkl é o vetor dos tempos de atraso obtidos da correlação cruzada (com comprimento

n(n− 1)/2 + 1), e A é a matriz esparsa com n(n− 1)/2 + 1× n coeficientes.

O calculo da solução por mı́nimos quadrados é:

test = (ATA)−1AT∆t, (2.14)

e como:
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ATA = nI, (2.15)

onde I é a matriz identidade, rearranjando a equação (anterior) e substituindo na equação

(2.13):

test =
( 1
n

)
AT∆t. (2.16)

Para refletir a qualidade variável das observações, é realizada uma inversão numérica

do sistema através da equação:

test
w = (ATWA)−1ATW∆t, (2.17)

onde W representa uma matriz de ponderação. Com esse cálculo as estimativas das in-

certezas serão mais precisas, pois diminuem o peso que os valores at́ıpicos fazem nas es-

timativas da variância. Os tempos observados (tobsij ) obtidos pelo método de VanDecar e

Crosson (1990) melhoram a precisão dos reśıduos relativos calculados pela equação 2.5.

Um exemplo da aplicação da técnica MCPCC em registros telesśısmicos de uma estação

no Nordeste do Brasil é mostrada na Figura 2.3. Inicialmente, os componentes verticais

para um evento śısmico registrado por um conjunto de estações na área de estudo são

agrupados. Na figura 2.3a, é mostrado o conjunto de traços sem nenhum filtro e alinhando

com o tempo de chegada teórico (marcado como P na figura). Como o método MCPCC

se baseia na similaridade das formas de onda, são testados várias bandas de frequência do

filtro. Para o evento mostrado na figura 2.3, o filtro que melhor mostrou a fase comum

entre os eventos foi de 0.6 a 1.6 Hz, ou seja, frequências acima de 1.6 Hz e abaixo de 0.6 Hz

foram removidas. Assim, a marcação da fase comum é feita (mostrada na figura 2.3b). Em

seguida é definida a janela de correlação, que deve conter toda a fase marcada. Na figura

2.3c são mostradas os componentes verticais do evento śısmico sobrepostos para mostrar a

coerência do sinal e a qualidade da marcação do tempo de chegada. Os reśıduos relativos

do tempo de propagação possuem uma distribuição normal, como é posśıvel ver na figura

(2.4).

2.3 Controle de qualidade e resultados preliminares

De acordo com VanDecar (1991), valores dos reśıduos relativos anormalmente grandes

são o resultado de cycle skipping, que ocorrem durante a etapa da correlação cruzada. Re-



24 Caṕıtulo 2. Dados selecionados

NBCL

NBMO

NBPA

NBPB

NBPS

NBPV

PFBR

RCBR

b)

c)

a)

Sem Filtro 0.6 a 1.6 Hz

Tempo (s)

Tempo (s)Tempo (s)
0.6 a 1.6 Hz

Figura 2.3: Passos para obter os reśıduos relativos de tempo. (a) Componente vertical de um evento
śısmico registrado por um conjunto de estações śısmicas na área de estudo. Os traços estão alinhados em
relação ao tempo de chegada teórico da onda P. (b) O mesmo evento com filtro passa-banda (0.6-1.6 Hz)
e alinhado em relação ao tempo de chegada observado (marcado com F na figura). (c) Os registros agora
são sobrepostos para mostrar a coerência do sinal e a qualidade da marcação do tempo de chegada.

gistros com essas caracteŕısticas foram examinados manualmente para que o cycle skipping

fosse eliminado. Os registros para os que não foi posśıvel realizar essas correções foram

removidos do conjunto de dados para evitar o aparecimento de falsas anomalias nos resul-

tados tomográficos. Histogramas para os reśıduos relativos para as fases P e PKPdf são

apresentados na Figura 2.4, mostrando que uma proporção relativamente significativa de

reśıduos relativos (89 %) tem valores ultrapassando os ±0.05 s. Para a fase P a média

e desvio são -0.018 e 0,421 s, respectivamente. Para a fase PKPdf a média e desvio são

0.009 e 0,537 s, respectivamente. Os valores da média dos coeficientes de correlação e dos

desvios padrões dos coeficientes de correlação para a fase P e PKPdf são mostrados nas

figuras 2.5 e 2.6, respectivamente. Cada ponto corresponde a um evento registrado por um

conjunto de estações.

Assim como em estudos que dependem dos tempos de chegada escolhidos visualmente

(Michaelson e Weaver, 1986; Rasmussen e Humphreys, 1988), foram encontradas que as

distribuições dos padrões de atrasos residuais sobre o conjunto de estações utilizadas nesse
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Figura 2.4: Histogramas dos reśıduos relativos para fase P (esquerda) e a fase PKPdf (direita). Uma
função de Gauss (em vermelho) foi adicionada para referência.

trabalho, variam de acordo com o azimute e distância angular dos eventos registrados

pelas estações. A figura 2.7 mostra os tempos de chegada relativos para quatro eventos,

com diferentes azimutes, que foram registrados nas estações utilizadas nesse trabalho: a)

Evento 1 ocorrido em 14 de dezembro de 2012 com back-azimute de 301.4o, distância ao

centro da área de estudo de 87.65 graus e magnitude de 6.2; b) Evento 2 ocorrido em 16

de abril de 2015 com back-azimute de 50.1o, distância ao centro da área de estudo de 71.60

graus e magnitude 6; c) Evento 3 ocorrido em 11 de outubro de 2012 com back-azimute de

225.50o, distância ao centro da área de estudo de 41.80 graus e magnitude 5.5; d) Evento

4 ocorrido em 17 de abril de 2012 com back-azimute de 167.97o, distância ao centro da

área de estudo de 55.10 graus e magnitude 6.1. A forma do padrão da chegada é de uma

onda plana que cruza as estações distribúıdas na região, mas algumas pequenas distorções

podem ser vistas. Algumas estações não funcionaram por certos peŕıodos de tempo, ou

uma ou mais estações não registraram um dado evento, portanto, diferentes conjuntos de

estações são mostrados nas figuras 2.7(a)∼(d).

A figura 2.8 mostra a distribuição da média de todos os reśıduos relativos, registrados

em cada estação, para todos os eventos com fase P independentes da distância e azimute.
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Figura 2.5: Estat́ısticas associadas aos conjuntos de traços para cada evento (mostrado no eixo horizontal
da figura) com fase P. Na parte de cima são mostrados os desvios padrões das medidas dos coeficientes de
correlação para cada evento, e na parte de baixo são mostrados os desvios padrões para os coeficientes de
correlação cruzada máximo para cada evento. Os valores são associados com cada evento registrado pelo
conjunto de estações (101 eventos para a fase P). A maioria dos valores para os coeficientes de correlação
estão acima de 80 %.

Essa distribuição representa estruturas a baixas profundidades (até 50 km) abaixo das

estações (Benz e Zandt., 1993). Mas essa distância pode variar de acordo com a den-

sidade, abertura da rede de estações e da distância e distribuição azimutal dos eventos

telesśısmicos. Separando os reśıduos relativos por azimute de origem (figura 2.9(a)∼(d)),

é posśıvel relacionar com variações de velocidade mais profundas do que 50 km.

O padrão da média dos reśıduos relativos mostrados na figura 2.8, refletem a geologia da

Prov́ıncia Borborema mostrada na figura 1.1. Os reśıduos mostrados na figura 2.8 variam

de -1.0 s a 1.0 s, onde a parte negativa (representada em azul) são os tempos de propagação

mais rápidos que a média e a parte positiva (representada em vermelho) são os tempos

de propagação mais lentos que a média. Próximo ao Alinhamento Macau-Queimadas

(MQA), a região é marcada pela presença de reśıduos mais lentos (0.6 s). Mais ao sul, a

região é caracterizada por reśıduos mais rápidos (-0.2 a -0.4), essa mudança coincide com

o Lineamento Patos. A região do cráton do São Francisco também é marcada por reśıduos
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Figura 2.6: Estat́ısticas associadas aos conjuntos de traços a cada evento (mostrado no eixo horizontal da
figura) com fase PKPdf. Na parte de cima são mostrados os desvios padrões das medidas dos coeficientes
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de correlação cruzada máximo para cada evento. Os valores são associados com cada evento registrado pelo
conjunto de estações (22 eventos para a fase PKPdf). Todos dos valores para os coeficientes de correlação
estão acima de 80 %.

mais rápidos. No centro da Prov́ıncia Borborema, a Bacia do Parnáıba está próxima a

reśıduos mais rápidos (0.2 s), mas essa distribuição de reśıduos estão deslocados para a

direita da bacia. A região do Lineamento Sobral-Pedro II apresenta reśıduos mais rápidos

(entre 0.2 s até 0.8 s).

Os reśıduos relativos separados por azimute (figura 2.9(a)∼(d)) mostram variações

nas distribuições dos reśıduos, sendo que essas variações estão associadas a mudanças da

velocidade no manto superior. Para todos os azimutes, reśıduos relativos mais lentos (≈

1.0 s) estão presentes na região mais ao nordeste. Como já mostrado na figura 2.8, essa

região está próxima ao alinhamento Macau-Queimadas. Para os azimutes entre 90o a 270o,

(figura 2.9(c) e 2.9(d)) reśıduos mais rápidos são mostrados ao sul da Prov́ıncia Borborema,

próximo ao Cráton do São Francisco.
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Figura 2.7: Mapa de contorno do tempo de chegada relativo da fase P. Na figura são mostrados 4 eventos
localizados em diferentes azimutes.
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Figura 2.9: Distribuição da média do reśıduo relativo para cada estação.



Caṕıtulo 3

Tomografia Telesśısmica

Neste caṕıtulo serão discutidos alguns aspectos básicos do método de inversão utilizado

neste trabalho. O procedimento de inversão segue o método desenvolvido por Rawlinson

et al. (2006), que usa uma abordagem não linear para minimizar a função objetivo em que

a cada iteração é aplicada um esquema tipo Fast Marching Method (FMM) que resolve

o problema direto e um método de inversão por subespaço (Kennett et al., 1988) para

resolver o problema inverso linearizado. O resultado final da inversão tomográfica é uma

representação matemática da estrutura terrestre real e a precisão dessa imagem dependerá

de vários fatores como erros nos dados observacionais, o ajuste da previsão do modelo aos

dados observacionais, o tipo de parametrização e a precisão na determinação das previsões

do modelo.

As metodologias consideradas neste trabalho são descritas em detalhe na próxima seção

e, no final do caṕıtulo, são mostrados os resultados da inversão tomográfica (para onda P)

junto a testes de resolução. Resultados da inversão tomográfica para onda S são mostrados

no Apêndice A.
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3.1 Metodologia da Inversão

Um problema inverso pode ser definido como qualquer problema em que a partir de da-

dos observados deseja-se obter o modelo f́ısico (ou conjunto de parâmetros) correspondente

às observações. Na tomografia telesśısmica é necessário resolver um problema inverso para

obter um modelo de velocidades (modelo f́ısico) que seja consistente com os reśıduos rela-

tivos dos tempos de percurso da onda telesśısmica (observações). Menke (1991) define a

teoria de inversão como um conjunto de técnicas matemáticas para extrair de dados obser-

vados os parâmetros f́ısicos correspondentes, considerando um modelo f́ısico-matemático

que explique a relação entre ambos.

Uma relação formal entre o modelo e as obervações pode ser definida através da equação

d = g(m). (3.1)

Nessa equação d representa um vetor de dados, em que cada elemento corresponde à

uma observação; m representa o vetor dos parâmetros do modelo, em que cada elemento

corresponde ao valor de um parâmetro do modelo; e g representa um operador que relaciona

os parâmetros (m) aos dados (d). Portanto, um problema inverso consiste em obter m,

tendo-se d; um problema direto, partir de m para se obter d.

O matemático francês Jacques Hadamard definiu que um problema bem-posto1 segue

as três condições seguintes: Existência de uma solução, unicidade da solução e estabilidade.

A condição de existência será satisfeita caso exista pelo menos um modelo numérico que se

ajuste aos dados observacionais. Caso apenas um modelo se ajuste aos dados, a condição

de unicidade estará satisfeita. Se pequenas mudanças nos valores de d levam à pequenas

mudanças na solução, a condição de estabilidade está satisfeita. Quando uma ou três das

condições descritas não são satisfeitas o problema inverso é denominado de mal-postos2.

A tomografia telesśısmica é um problema mal-posto, sub-determinado (ou seja, o número

de parâmetros é superior ao número de observações) e com solução não única.

Para produzir uma imagem tomográfica a partir de dados sismológicos são, no geral,

necessários uma série de passos, que incluem: (i) Parametrização do modelo, onde a região

a ser estudada é definida em termos de um conjunto de parâmetros de um modelo desco-

nhecido; (ii) Resolução do problema direto, em que são calculados os tempos de propagação
1 do inglês: well-posed
2 do inglês: ill-posed
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dado um conjunto de valores para os parâmetros do modelo; e (iii) Inversão tomográfica,

em que os valores dos parâmetros do modelo são ajustados para se aproximar aos dados

observados (esse ajuste é limitado por qualquer tipo de regularização imposta para esta-

bilizar a solução do problema). Todos esses passos serão discutidos nas próximas seções

deste caṕıtulo.

3.1.1 Parametrização do modelo

Em uma inversão tomográfica, a estrutura sob a área de estudo é representada por

perturbações de velocidade (ou vagarosidade) da onda P (ou S) em relação a um valor

de referência. A descrição da geometria dessa estrutura pode ser feita de várias formas.

Blocos de velocidade constantes já foram usados por vários autores (Aki et al., 1977;

Oncescu et al., 1984; Achauer, 1994), uma parametrização simples que permite usar raios

śısmicos lineares em cada bloco (figura 3.1a). Porém, essa parametrização não é a adequada

para representar variações suaves da velocidade que existem nas regiões que separam dois

blocos adjacentes.

Funções de interpolação de ordem superior são necessárias se o campo de velocidade

possuir derivadas cont́ınuas de primeira e segunda ordem, o que é desejável para esquemas

que resolvam numericamente o traçamento de raios ou as equações eikonais. Rawlinson

et al. (2006) usam uma parametrização irregular, em que a estrutura abaixo da rede de

estações é representada por um mosaico de elementos volumétricos definidos através de

B-splines cúbicas (figura 3.1b). A B-spline é uma curva definida matematicamente por

dois ou mais pontos de controle e possui vantagens como: oferecer continuidade C2 (para

uma B-spline cúbica), controle local e a possibilidade para uma distribuição irregular de

nós.

Para uma distribuição de velocidades vi,j,k em uma série de vértices de controle (ou

uma grade 3-D de pontos) pi,j,k = (xi,j,k, yi,j,k, zi,j,k), o B-spline para o elemento de volume

ijkth é

Bi,j,k(u, v, w) =
2∑

l=−1

2∑
m=−1

2∑
n=−1

bl(u)bm(v)bn(w)qi+l,j+m,k+n, (3.2)

onde qi,j,k = (vi,j,k,pi,j,k). Portanto, as três variáveis independentes 0 ≤ u, v, w ≤ 1

definem a distribuição de velocidade em cada elemento de volume. Os fatores bu,v,w são

as funções B-spline cúbica (Bartels et al., 1987). A figura 3.2a mostra uma superf́ıcie B-
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Figura 3.1: Campo de velocidade 2-D usando (a) blocos com velocidade constante; (b) B-spline cúbico
(de Rawlinson et al. (2010)).

spline cúbica descrita por uma grade irregular de vértices. Além da suavidade inerente e

do controle local, os vértices podem estar em uma grade irregular (Fig. 3.2b) e a superf́ıcie

também pode ser multivalorada (Fig. 3.3c).

a) b) c)

Figura 3.2: (a) Superf́ıcie 3-D definida por um mosaico de B-splines cúbicos; Flexibilidade de uma
parametrização B-spline cúbica: (b) Grade irregular de nós que descrevem uma superf́ıcie. As linhas em
cinza indicam limites da superf́ıcie. (c) superf́ıcie multivalorada descrita por B-splines cúbicas (Rawlinson
e Sambridge., 2003).

3.1.2 Fast Marching Method

A resolução do problema direto consiste no cálculo do tempo de propagação da onda

P ao longo do raio śısmico que une a fonte e o receptor através de uma estrutura de

velocidade. Tradicionalmente, esse cálculo é feito através de esquemas de traçamentos de

raios (ray tracing). Para encontrar o caminho do raio entre uma fonte e um receptor,

existem dois métodos básicos de solução: tiro (shooting) e flexão (bending) do raio.

Os métodos de traçamento de raios por tiro formulam as equações cinemáticas do raio
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como um problema de valor inicial, que permite traçar um caminho de raio completo (com

a aplicação da lei de Snell nas interfaces) a partir de um ângulo de decolagem inicial.

O problema de localizar os dois pontos do caminho fonte-receptor é essencialmente um

problema inverso não-linear, com a direção do raio inicial como a parte desconhecida e a

medida da distância entre o receptor e o ponto final da trajetória do raio como a função

a ser minimizada. O problema é resolvido disparando raios através do meio entre a fonte

e o receptor e, usando informações dos caminhos computados, atualizar as trajetórias de

raio iniciais de modo que eles percorram mais precisamente até os receptores (veja a figura

3.3a). Os métodos de flexão de raios, por outro lado, ajustam iterativamente a geometria

de algum lugar arbitrário do caminho entre a fonte e o receptor, até se tornar o caminho

do raio verdadeiro (veja a figura 3.3b), ou seja, até que esse caminho satisfaça o prinćıpio

de Fermat.

v (x,z) z

x

v (x,z) z

x

Fonte
Receptor

Fonte
Receptor

1

2
3

4

Inicial

Final

1

2

3
4

Inicial

Final

a)

b)

Figura 3.3: Prinćıpio do (a) método de tiro, (b) método de flexão do raios. O refinamento iterativo de
algum caminho inicial é necessário para localizar o melhor caminhor entre a fonte e o receptor (adaptado
de Rawlinson e Sambridge. (2003)).

No Fast Marching Method os cálculos dos tempos de percurso são baseados no ma-

peamento da evolução da frente de ondas, através da resolução da equação eikonal. As
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vantagens em relação aos tradicionais métodos de traçamento de raios são sua eficiência

computacional e a robustez. As frentes de onda e a trajetória dos raios podem ser obtidas

a posteriori seguindo o gradiente do tempo de propagação do receptor (estação śısmica)

para a fonte (evento śısmico). As desvantagens desse esquema é o cálculo do tempo de

viagem somente para a primeira chegada e sua precisão que, normalmente, não é tão alta

quanto o método que usa o traçamento de raios.

A equação eikonal é uma aproximação de alta frequência da equação de ondas em meios

heterogêneos (e.g. Lay e Wallace (1995)), que é válida quando o comprimento da onda é

substancialmente mais curto do que as heterogeneidades śısmicas que caracterizam o meio

de propagação.

Considerando uma onda P em um meio isotrópico e heterogêneo, a equação da onda

elástica pode ser escrita como

∇2Φ− 1
α2
∂2Φ
∂t2

= 0, (3.3)

em que Φ(~x, t) é o potencial escalar da onda P, que depende da posição ~x e o tempo t, e

α(~x) é a velocidade da onda P que descreve o meio heterogêneo. É posśıvel assumir que a

solução da equação anterior possui a seguinte forma funcional:

Φ(~x, t) = A(~x)exp[−iω(T (~x) + t)], (3.4)

em que A = A(~x) é a amplitude da onda, ω é a frequência angular e T (~x) é a superf́ıcie

com fase constante que descreve a geometria da frente de ondas. Agora é posśıvel calcular

o Laplaciano do potencial escalar,

∇2Φ = ∇2(Aexp[−iω(T + t)]), (3.5)

e usando a propriedade

∇2(fg) = (∇2f)g + 2(∇f)(∇g) + f(∇2g), (3.6)

é encontrado que
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∇2Φ = ∇2Aexp[−iw(T + t)]

−iw2∇A∇T exp[−im(T + t)]

−w2A∇T∇T exp[−iw(T + t)]

−iwA∇2T exp[−iw(T + t)].

(3.7)

A segunda derivada com relação ao tempo é

∂2Φ
∂t2

= −w2Aexp[−iw(T − t)]; (3.8)

usando essas equações na equação de onda elástica, cancelando os termos iguais e agru-

pando os termos com parte imaginária obtém-se

∇2A− w2A[∇T ]2 − i[2w∇A∇T + wA∇2T ] = −1
α2 w

2A. (3.9)

Dividindo a parte real por Aω2, obtém-se

∇2A

w2A
− [∇T ]2 = −1

α2 , (3.10)

e, usando a aproximação para altas frequências ( ω tendendo ao infinito), encontra-se

[∇T ]2 = 1
α2 , (3.11)

que é a equação eikonal. É posśıvel também obter a equação de transporte da energia,

considerando a parte imaginária e dividindo por ω. Nesse caso obtém-se a equação

2∇A∇T + A∇2T = 0, (3.12)

que pode ser usada para calcular a amplitude da propagação da onda. A substituição do

potencial vetor na equação de onda elástica para uma onda S, leva a expressões idênticas

para as equações eikonais e de transporte. Assim, as Eqs 3.11 e 3.12 são válidas para

qualquer onda de corpo de alta frequência.

A resolução da equação eikonal (3.11) é baseada na abordagem Fast Marching Method

(FMM) de Sethian e Popovici (1999). O FMM usa o esquema upwind para encontrar

a vagarosidade (s = 1/α) em um dado ponto (i, j, k) da grade que define o meio de

propagação. O cálculo é dado pela equação
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
max(D−x

ijkT,−D+x
ijkT, 0)2

+max(D−y
ijkT,−D

+y
ijkT, 0)2

+max(D−z
ijkT,−D+z

ijkT, 0)2



1
2

= sijk, (3.13)

em que os operadores de diferenças finitas estão definidos por

D+xT = T (x+ δx)− T (x)
δx

, (3.14)

D−xT = T (x)− T (x− δx)
δx

, (3.15)

e sijk é a vagarosidade no ponto (i, j, k) da grade. O FMM reconstrói a frente de ondas

a partir de pontos desconhecidos da grade e atualizando ponto a ponto toda a grade de

velocidade. Essa atualização é feita através do método narrow band, em que os pontos

da grade são classificados em: (i) pontos “vivos”, nos quais os tempos de propagação já

foram calculados; (ii) pontos “próximos”, que estão vizinhos aos pontos “vivos” (formando

a narrow band) e possuem valores iniciais calculados pela equação (3.13); e (iii) pontos

“distantes”, que não possuem valores calculados, ou seja, a narrow band não chegou a esses

pontos. A ordem em que esses pontos são atualizados deve seguir os menores valores de T

até os maiores valores. Os tempos de propagação do local de origem do evento telesśısmico

(hipocentro) até a base do modelo são fornecidos por um modelo de referência global.

Nesse estudo foi usado o ak135 (Kennett et al., 1995). A figura 3.4 mostra um esquema

de como esses pontos são atualizados na grade do modelo.

O método FMM possui várias vantagens se comparado com alguns outros métodos de

traçamento de raio, como (i) sua robustez e precisão na solução mesmo se o espaçamento

da grade do modelo for pequena (Rawlinson e Sambridge, 2004), (ii) a localização de forma

consistente da primeira fase da frente de onda, e (iii) sua eficiência computacional.

3.1.3 Inversão linearizada

O passo final para a geração da imagem tomográfica é resolver o problema inverso, o

que exige o ajuste dos parâmetros do modelo a fim de satisfazer os dados que são sujeitos

a parâmetros de regularização. Os dados de entrada são os reśıduos relativos de tempo

de chegada (discutidos no caṕıtulo 2), e os parâmetros são as velocidades nos vértices
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Pontos "distantes"

Pontos "próximos"

Pontos "vivos"

Estações

Upwind

Downwind

Frente de onda telessísmica

Modelo Local

Narrow band

Figura 3.4: Diagrama mostrando como é realizado o cálculo do tempo de propagação usando o FMM. O
FMM é iniciado a partir da base do modelo, a narrow band (linha marcada em cinza na figura) avança de
baixo para cima calculando todos os pontos da grande até que todos eles se tornem “vivos” (com tempos
de propagação final calculado). Pontos “próximos” possuem um valor inicial do tempo de propagação
calculado e pontos “distantes” ainda não possuem os tempos de propagação calculados (adaptado de
Rawlinson e Sambridge. (2003)).

que controlam o campo de velocidades definido através dos B-spline cúbicos. O problema

inverso pode ser resolvido através da especificação de uma função objetivo S(m) que será

minimizada (em que m são os parâmetros do modelo). A função objetivo tem a seguinte

forma:

S(m) = (g(m)− dobs)TC−1
d (g(m)− dobs) + ε(m−m0)TC−1

m (m−m0) + ηmTDTDm,

(3.16)

em que g(m) são os reśıduos calculados, dobs são os reśıduos observados, Cd é a matriz

de covariança dos dados (definida a priori), m0 é o modelo de referência e D é o operador

de suavidade com derivada de segunda ordem. Os parâmetros ε e η são, respectivamente,

parâmetros que governam o trade-off entre o ajuste da solução com os dados e a proxi-

midade do modelo de solução ao modelo de referência e entre o ajuste da solução com

os dados e a suavidade do modelo de solução. O primeiro termo da equação acima tenta

encontrar o modelo que satisfaça os dados, o segundo termo é um termo de regularização

que penaliza modelos que diferem muito do modelo inicial ou de referência e o terceiro

termo é um termo de regularização que suaviza o vetor de parâmetros desconhecidos do

modelo.

A fim de minimizar a equação (3.16), se aplica de forma iterativa um esquema lineari-
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zado em que o FMM é usado para resolver o problema direto e definir a matriz de derivadas

parciais, e o método de inversão do subespaço (Kennett et al., 1988) é usado para calcular

a matriz inversa e resolver o problema inverso linearizado.

A relação linearizada entre o tempo de percurso residual e a perturbação da velocidade

pode ser expressa como uma integral simples, que pode ser diferenciada para obter uma

expressão para a taxa de mudança de tempo de percurso em relação a cada parâmetro

do modelo. Na tomografia śısmica, os dados do modelo estão relacionados com os tempos

de percurso e os parâmetros do modelo definem as variações de velocidade. Seguindo

Rawlinson e Sambridge. (2003) o tempo de percurso para um raio śısmico que atravessa

um meio não homogêneo, elástico e isotrópico é:

∫
L0

1
v0(x)dl, (3.17)

onde v0(x) é o campo de velocidades como função das coordenadas x, L0 é o percurso

do raio e dl é o elemento de comprimento do percurso do raio. Essa equação depende do

caminho da integração, ou seja, é uma equação é não linear. Algumas abordagens podem

ser usadas para resolver esse tipo de problema: (i) tomografia linear, em que a relação

entre o tempo de percurso residual e a perturbação da velocidade é linearizada sobre um

modelo de referência e as correções no campo de velocidade são feitas sob essa suposição

(os raios são traçados apenas uma vez); (ii) tomografia não linear e iterativa, que também

ignora a dependência do caminho na correção de velocidade durante a inversão, mas a

não linearidade do problema é aplicada iterativamente através de correções e traçamentos

sucessivos (ou seja, repetindo os passos do cálculo direto e o cálculo do problema inverso)

até que algum tipo de condição determinada seja satisfeita (por exemplo: ajuste dos dados

ou um número terminado de iterações); (iii) tomografia não linear completa, na qual uma

solução é encontrada sem se basear na linearização do problema.

Se considerarmos uma perturbação δv(x) em um campo de velocidades v0(x), de modo

que v(x) = v0(x) + δv(x), então o caminho do raio e o tempo de percurso entre a fonte

e receptor também devem ser perturbados no novo campo de velocidades v(x) relativo a

v0(x). Se o novo caminho L(v) = L0 + δL, onde L0 é o caminho em v0(x) e t(v) = t0 + δt

onde t0 é o tempo de percurso, o tempo de percurso em v(x) pode ser escrito como:
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t =
∫
L0+δL

1
v0(x) + δv(x)dl. (3.18)

Usando uma expansão em série de Taylor para resolver o integrante na equação anterior,

1
v0 + δv

= 1/v0

1− (−δv/v0) = 1
v0
− δv

v2
0

+ δv2

v3
0
− . . . (3.19)

e, ignorando os termos de segunda ordem e substituindo na equação 3.18,

t =
∫
L0+δL

(
1
v0
− δv

v2
0

)
dl +O(δv2). (3.20)

Separando a integral de primeira ordem,

t =
∫
L0

(
1
v0
− δv

v2
0

)
dl +

∫
δL

(
1
v0
− δv

v2
0

)
dl +O(δv2). (3.21)

Usando o Prinćıpio de Fermat, que diz que para pontos fixos o tempo de percurso ao

longo do raio é estacionário ( ∂t/∂L = 0) e como t = t0 + δt, então a pertubação no tempo

percurso resultante para a pertubação no campo de velocidades é

δt = −
∫
L0

δv

v2
0
dl +O(δv2). (3.22)

A equação linearmente dependente da vagarosidade (s(x) = 1/v(x)) é:

δt = −
∫
L0
δs(x)dl +O(δv2). (3.23)

Portanto, dado um modelo atual mi, um novo modelo mi+1 = mi + δmi é produzido,

em que o modelo perturbação δmi é fornecido pelo método de inversão do subespaço.

O esquema progride até que os dados observados estão satisfeitos ou quando a mudança

na S(m) com a iteração fica suficientemente pequena. A utilização de uma abordagem

iterativa significa que a relação não linear entre o tempo de viagem e a estrutura de

velocidade é contabilizada por um novo traçado de raios em cada iteração.

3.1.4 Método do Subespaço

Métodos de inversão por subespaço são raramente usados em tomografia śısmica, sendo

mais t́ıpicos em estudos onde a origem das fontes são controladas (Rawlinson et al., 2001) e
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um grande número de incógnitas é envolvida. Seguindo o artigo de Rawlinson e Sambridge.

(2003), uma breve descrição do método de inversão por subespaço é apresentada a seguir.

Em vez de minimizar S(m) em todo o espaço n-dimensional pode ser vantajoso restrin-

gir o problema inverso a um subespaço menor, através de uma inversão por subespaços. A

equação abaixo garante que a pertubação δm tenha a mesma base do espaço vetorial:

δm =
n∑
j=1

µjaj = Aµ, (3.24)

onde A = aj é a matriz de projeção M×n. O comprimento do vetor aj que minimiza a

forma quadrática de S(m) é determinado por µj. S(m) é suave o suficiente para permitir

uma aproximação quadrática local sobre o modelo calculado, ou seja:

S(m + δm) ≈ S(m) + γ̂δm + 1
2δm

T Ĥδm, (3.25)

sendo γ̂ = ∂S/∂m o vetor gradiente e Ĥ = ∂2S/∂2m a matriz Hessiana. Então, substi-

tuindo a equação 3.24 na equação 3.25

S(m + δm) = Sm +
n∑
j=1

µjγ̂
Taj + 1

2

n∑
j=1

n∑
k=1

µjµk[ak]T Ĥ[aj], (3.26)

localizando o mı́nimo de S com respeito a µ:

∂S(m)
∂µn

= γ̂Tan +
n∑
k=1

µk[ak]T Ĥ[aj] = 0, (3.27)

para n = 1, ..., q, e organizando os termos para µ:

µ = −[AT ĤA]−1AT γ̂. (3.28)

Como δm = Aµ, e usando o o valor da matriz Hessiana Ĥ = GTC−1
d G+εC−1

m +ηDTD,

encontra-se:

δm = −A[AT (GTC−1
d G + εC−1

m + ηDTD)A]−1AT γ̂, (3.29)

em que G é a matriz de derivadas de Fréchet. Uma vez que a matriz de projeção A

foi calculada e ortonormalizada, a atualização do modelo δm é rapidamente obtida pela

inversão de uma parte relativamente pequena da matriz n× n.
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O método de inversão do subespaço é extremamente estável e eficiente para grandes

problemas inversos mal-postos e, juntamente com o FMM, constitui a base de um esquema

rápido e robusto de inversões tomográficas apresentado por Rawlinson et al. (2006).

3.2 Resultados da inversão tomográfica

3.2.1 Modelo tomográfico

O resultado da inversão tomográfica revela imagens da Prov́ıncia Borborema para pro-

fundidades de até 600 km, sob uma área que se estende em aproximadamente 800 km na

direção leste-oeste e 900 km na direção norte-sul. A separação entre cada nó da grade

usada para parametrizar o volume de estudo, do Norte a Sul e do Leste a Oeste, é de 0,5

graus; em profundidade possui uma separação de 50 km.

Os parâmetros de regularização (ε e η) foram escolhidos através da inspeção da curva de

trade-off (ver exemplo na figura 3.5) entre o valor quadrático médio do desajuste (RMS3) e

a rugosidade do modelo4 e entre o RMS e a variância do modelo. A rugosidade do modelo

é definida como mTDTDm e a variância do modelo é dada por (m−m0)TC−1
m (m−m0),

como mostrado na equação (3.16). A escolha dos parâmetros é feita sistematicamente da

mesma forma que é descrita em Rawlinson et al. (2006).

A figura 3.6 mostra as curvas de trade-off entre o RMS do dado e a rugosidade do

modelo final e entre o RMS do dado e a variância do modelo final. A partir dessas curvas,

são definidos os valores de η e ε. Primeiro o parâmetro de amortecimento (ε) é fixado em 1

e os valores do parâmetro de suavidade (η) são variados. A curva na figura 3.6(a) mostra o

trade-off entre o RMS do dado e a rugosidade do modelo final, em que o valor η = 0,00001

foi definido como o valor que melhor oferece o equiĺıbrio entre o RMS e a rugosidade do

modelo de solução. No próximo passo o parâmetro de suavidade é fixado em η = 0,00001

e ε é variado. A figura 3.6(b) mostra o trade-off entre o RMS do dado e a variância do

modelo final, em que o valor ε = 30 foi escolhido como o valor que resulta em um modelo

suave que melhor satisfaz os dados. O primeiro passo é repetido, mas o valor de ε é fixado

em 30; a curva da figura 3.6(c) mostra que η = 0,00001 ainda é um bom valor para o

parâmetro de suavidade. O modelo final reduz o RMS do dado de 471,51 para 335,25 ms
3 do inglês: root-mean-square
4 do inglês: model roughness
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Figura 3.5: Ilustração esquemática das curvas de trade-off que podem ser usadas para escolher os valores
apropriados dos parâmetros de regularização. A figura é constrúıda com várias inversões e diferentes
valores de η e ε para cada uma delas. a) Ajuste do dado versus pertubação do modelo para diferentes
valores de ε. b) Ajuste do dado versus a rugosidade (roughness) para diferentes valores de η (adaptado de
Rawlinson e Sambridge. (2003))

(o que corresponde a uma mudança na variância do dado de 0,222 s2 para 0,114 s2), ou

seja, 30 %.

Os resultados tomográficos deste trabalho são mostrados nas figuras 3.7 a 3.10. A

figura 3.7 contém as principais caracteŕısticas geológicas, como o Planalto de Borborema,

o cráton de São Francisco, e a Bacia do Parnáıba. Dois dos resultados mais óbvios são: (i)

a anomalia de baixa velocidade (em vermelho) na esquina nordeste do continente e (ii) na

parte sul da região, a predominância de anomalias de alta velocidade (azul).

A inspeção dos resultados tomográficos em profundidades litosféricas (100-150km) re-

vela que o Lineamento Patos marca a separação entre as velocidades lentas ao Norte e as

velocidades rápidas ao Sul em toda a metade leste da Prov́ıncia. Essas distribuições de

velocidades também são mostradas nas duas seções transversais que atravessam o Planalto

da Borborema na direção NS (figuras 3.9 e 3.10), mostrando uma transição acentuada de

velocidades rápidas para velocidades lentas na latitude 6.5oS. A anomalia de velocidade

rápida é marcada sob a parte sul do Planalto da Borborema, o que os trabalhos anteriores

descreveram como parte de um bloco tectônico reologicamente mais forte (Luz et al., 2015;

Santos et al., 2014). Na metade ocidental, regiões alternadas de velocidade rápida e lenta
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parecem estar separadas pelas principais zonas de cisalhamento que permeiam a Prov́ıncia,

especialmente ao norte do Lineamento Patos. Uma anomalia de baixa velocidade é obser-

vada logo abaixo do canto nordeste do continente a 100 km de profundidade (figuras 3.7a e

3.9a). A borda ocidental dessa anomalia coincide com o Alinhamento Macau-Queimadas,

enquanto que a parte sul da anomalia parece coincidir com o Lineamento Patos. As seções

verticais revelam que esta anomalia não excede 150 km de profundidade (figuras 3.9a e

3.10a).

Nas profundidades astenosféricas (200-400 km), a inspeção das fatias horizontais da to-

mografia (figura 6) revelam uma faixa de material de baixa velocidade na direção nordeste-

sudoeste, com duas ramificações laterais na direção leste-oeste coincidindo com o Linea-

mento Patos e a Bacia do Araripe. A maioria das fontes telesśısmicas selecionadas para

este estudo chegam no manto subjacente com uma maior tendência ao longo da direção

nordeste-sudoeste (lembrar a figura 2.2); no entanto, seguindo os testes de resolução (ver

testes de resolução na próxima seção), a tendência nordeste-sudoeste é bem resolvida. As

velocidades lentas também são observadas sob a margem equatorial, atingindo cerca de

100-150 km a oeste do continente. As fatias tomográficas de 200 e 400 km de profundidade

também sugerem que velocidades rápidas podem estar presentes ainda mais ao sul e ao

oeste, sob o Cráton São Francisco e a bacia do Parnáıba, respectivamente. Embora esta

possibilidade não possa ser descartada, os testes de resolução sugerem que as anomalias

śısmicas não estão bem resolvidas ao sul da latitude 10oS e a oeste da longitude 40oO.

3.2.2 Robustez da Tomografia

A inversão tomográfica poderia estar subdeterminada e possuir solução não-única, de-

vido principalmente à baixa cobertura dos raios. Para analisar a robustez e influência dos

problemas citados sobre o modelo resultante, é necessário fazer testes de resolução. Esses

testes consistem em inversões com conjuntos de dados gerados sinteticamente a partir de

modelos tipo tabuleiro de xadrez, spikes ou com geometrias espećıficas para investigar se

feições concretas do modelo invertido estão bem ou mal resolvidas. Para isso, foram utili-

zadas fontes, receptores e tipos de fases idênticas aos do conjunto de dados observacionais

para prever o padrão de tempo de percurso da onda telesśısmica por uma determinada

estrutura. O mesmo procedimento tomográfico descrito nas seções anteriores é usado para

inverter os dados sintéticos.
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Figura 3.7: Fatias horizontais através do modelo de solução 3-D obtido por inversão do conjunto de
dados: a) 100 km de profundidade; b) 150 km de profundidade; c) 200 km de profundidade; d) 300 km de
profundidade; e) 400 km de profundidade; e f) 500 km de profundidade.
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Caṕıtulo 3. Tomografia Telesśısmica 49

−600

−550

−500

−450

−400

−350

−300

−250

−200

−150

−100

−50

0

D
e

p
th

 (
k
m

)

−600

−550

−500

−450

−400

−350

−300

−250

−200

−150

−100

−50

0

−45 −44 −43 −42 −41 −40 −39 −38 −37 −36 −35 −34

Longitude (oE)

−45 −44 −43 −42 −41 −40 −39 −38 −37 −36 −35 −34

8 S

−600

−550

−500

−450

−400

−350

−300

−250

−200

−150

−100

−50

0

D
e

p
th

 (
k
m

)

−600

−550

−500

−450

−400

−350

−300

−250

−200

−150

−100

−50

0

−45 −44 −43 −42 −41 −40 −39 −38 −37 −36 −35 −34

−45 −44 −43 −42 −41 −40 −39 −38 −37 −36 −35 −34

Longitude (oE)

6 S −600

−550

−500

−450

−400

−350

−300

−250

−200

−150

−100

−50

0

−600

−550

−500

−450

−400

−350

−300

−250

−200

−150

−100

−50

0

D
e

p
th

 (
k
m

)

−45 −44 −43 −42 −41 −40 −39 −38 −37 −36 −35 −34

−45 −44 −43 −42 −41 −40 −39 −38 −37 −36 −35 −34

Longitude (oE)

7 S

−600

−550

−500

−450

−400

−350

−300

−250

−200

−150

−100

−50

0

−600

−550

−500

−450

−400

−350

−300

−250

−200

−150

−100

−50

0

D
e

p
th

 (
k
m

)

−45 −44 −43 −42 −41 −40 −39 −38 −37 −36 −35 −34

Longitude (oE)

−45 −44 −43 −42 −41 −40 −39 −38 −37 −36 −35 −34

9 S

−0.1 0.0 0.1

δvp(km/s)

a) b)

c) d)

Figura 3.9: Fatias verticais (no sentido E-W) através do modelo de solução 3-D obtido por inversão do
conjunto de dados (indicado em amarelo na figura B.5): a) 6oS; b) 7oS; c) 8oS e d) 9oS.
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Figura 3.10: Fatias verticais (no sentido N-S) através do modelo de solução 3-D obtido por inversão do
conjunto de dados (indicado em verde na figura B.5): a’) 36oW; b’) 36.5oW; c’) 37oW and d’) 37.5oW.
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O primeiro teste sintético considerado neste trabalho é o teste do xadrez, no qual o

modelo sintético consiste em regiões alternadas de alta e baixa velocidade. As regiões nas

quais o padrão do tabuleiro de xadrez é claramente recuperada podem ser consideradas

bem resolvidas. Cada anomalia possui uma escala de ∼100 km. O rúıdo gaussiano com

desvio padrão de 50 ms é adicionado aos dados sintéticos. As fatias horizontais do modelo

sintético e do modelo recuperado são mostradas na figura 3.11 e as fatias verticais do

modelo sintético e do modelo recuperado são mostradas na figura 3.12 e 3.13. Em geral,

o modelo de solução consegue recuperar a entrada de forma satisfatória para todas as

profundidades mostradas na figura, embora a amplitude da anomalia não seja totalmente

recuperada (em torno de 30% recuperada). As fatias horizontais mostram que o padrão

do tabuleiro de xadrez é bem recuperado ao norte da latitude 10oS e ao leste da longitude

40oO, embora o tamanho das anomalias preditas se degrada com a profundidade devido

a smearing vertical longo dos caminhos dos raios telesśısmicos. O padrão alternativo é

pouco recuperado a uma profundidade de 400 km nesta região, embora mostre smearing

ao longo dos caminhos dos raios predominantes (ver figura 2.2) e degradando o tamanho

das anomalias em grandes profundidades.

Para o segundo teste de resolução (figura 3.14), o modelo de entrada consiste em duas

anomalias: um canal com velocidade negativa centrado a 250 km de profundidade e uma

anomalia, também com velocidade negativa, localizada no canto mais ao norte do pla-

nalto e com profundidade de 100 km. Tal como acontece com o teste do xadrez, os

”dados”telesśısmicos sintéticos foram contaminados com rúıdo gaussiano de média zero

e desvio padrão de 50 ms. As anomalias parecem ser bem recuperadas lateralmente em

todas as profundidades (figuras 3.14 e 3.15), embora a resolução vertical seja fraca (Fig.

3.15 b). As duas anomalias não estão conectadas no modelo de entrada, contudo aparecem

levemente conectadas no modelo recuperado (Fig. 3.14 b e 3.15 b). Isso ocorre provavel-

mente pela distribuição dos raios śısmicos na área de estudo (ver figura 2.2). A geometria

ı́ngreme dos percursos e a diminuição do número de raios de cruzamento a profundidades

rasas faz que o alongamento das anomalias seja maior no topo do modelo.
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Figura 3.11: Modelos de tabuleiro de xadrez para testes sintéticos original e recuperado (esquerda e
direita, respectivamente): a) fatias a 60 km de profundidade; b) fatias a 220 km de profundidade; c) fatias
a 380 km de profundidade.
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Figura 3.12: Modelos de tabuleiro de xadrez para testes sintéticos original e recuperado (esquerda e
direita, respectivamente), fatias transversais (E-W) para: a) 6 S; b) 8 S; e c) 9.5 S.
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Figura 3.13: Modelos de tabuleiro de xadrez para testes sintéticos original e recuperado (esquerda e
direita, respectivamente), fatias transversais (N-S) para: a) 36.4 W; b) 38 W; e c) 39.7 W



54 Caṕıtulo 3. Tomografia Telesśısmica
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Output
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Figura 3.14: Modelos para testes sintéticos original e recuperado (esquerda e direita, respectivamente):
fatias horizontais a: a) 100 km de profundidade; b) 150 km de profundidade e c) 250 km de profundidade.
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Figura 3.15: Fatias verticais para o modelo sintético original e recuperado (esquerda e direita, respecti-
vamente) mostrado na figura 3.14, com orientação E-W para: a) 6oS e b) 6.5oS.
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Caṕıtulo 4

Artigo 1

O artigo a seguir, denominado Upper mantle structure of the Borborema Pro-

vince, NE Brazil, from P-wave tomography: Implications for rheology and

volcanism, corresponde aos resultados obtidos para a tomografia telesśısmica do manto

superior da Prov́ıncia Borborema. Os resultados dessas imagens sugerem que a origem do

vulcanismo Cenozoico poderia estar relacionada com uma anomalia térmica relativamente

rasa na esquina do continente e que o Lineamento Patos é uma zona de sutura em escala

litosférica que separa mantos litosféricos de diferentes reologia. O artigo foi submetido no

dia 19/12/2017 na revista Geophysical Journal International (GJI).

Nas próximas páginas segue o manuscrito completo do artigo.



submitted to Geophys. J. Int.

Upper mantle structure of the Borborema Province, NE

Brazil, from P-wave tomography: Implications for rheology

and volcanism

F. L. Simões Neto1, Jordi Julià 1,2, and Martin Schimmel 3

1 Programa de Pós-Graduação em Geodinâmica e Geofı́sica, UFRN

2 Departamento de Geofı́sica, UFRN

3 Institut de Ciències de la Terra Jaume Almera, CSIC

SUMMARY

We have performed a tomographic study of the upper mantle under the Borborema Province

by inverting relative P-wave travel-time residuals (including the PKPdf phase). The events

were recorded by more than 50 broadband and short-period stations deployed across

the region, resulting in a total dataset of 1,912 relative residuals. A multichannel phase

cross-correlation technique was utilized to develop the measurements, which were then

inverted through an iterative, non-linear inversion scheme based on the sub-space inver-

sion method. The Fast Marching Method, a grid-based numerical algorithm that traces

an interface evolving over a narrow band of nodes that are updated solving the eikonal

equation by finite differences using upwind entropy, was considered to solve the forward

problem. Travel times from outside of the 3-D model were calculated using a global ref-

erence model. The resulting tomographic images reveal structure down to depths of ∼600

km, under an area extending approximately 800 km in the EW direction and 900 km in the

NS direction. The most important features revealed by the tomographic images include:

(i) a relatively fast lithospheric mantle under the southern Borborema Plateau, when com-

pared to the lithospheric mantle north of the Patos Lineament; (ii) a marked, shallow (<
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2 F. L. Simões Neto, J. Julià, and M. Schimmel

150 km) low velocity anomaly under the northeastern most corner of the Borborema

Province; and (iii) a low-velocity channel bordering the Borborema Plateau at astheno-

spheric (250-400 km) depths. The lithospheric velocity contrast is interpreted as arising

from a colder, stronger lithosphere south of the lineament, while the asthenospheric low-

velocity channel is interpreted as resulting from lateral flow from a distant mantle plume

(located in SE Brazil). We argue that the rheologic contrast validates a stretching model

recently proposed to explain the Plateau’s elevated topography, and that the postulated

lateral flow represents the source of magmas feeding intraplate volcanism in NE Brazil

for the past ∼80 Ma.

Key words: South America; Body waves; Seismic tomography; Intra-plate processes.

1 INTRODUCTION

The study of the Earth’s upper mantle is important for determining the tectonic, thermal, and geody-

namic evolution of the continents, as well as for improving our understanding of the asthenospheric

mantle flow right beneath them. The theory of plate tectonics, established for over 30 years as the

paradigm against which tectonic processes must be benchmarked, has been successful in explaining

a variety of geologic phenomena such as the occurrence of earthquakes and volcanoes, and the for-

mation of mountain belts around plate margins. Most intraplate phenomena, such as the formation

of basins and plateaus in the continental interiors or the origin of intraplate volcanism, on the other

hand, are still a matter of debate. A prime example within stable South America is the Paraná basin

of SE Brazil, for which the stratigraphic record suggests up to six different episodes of sedimentation

and erosion that include the eruption of extensive flood basalts (e.g. Milani & Ramos, 1998). In the

Brazilian Northeast, an active debate revolves around the origin of (postulated) tectonic uplift of the

Borborema Plateau and the coeval Cenozoic volcanism found along the Macau-Queimadas Alignment

(MQA).

The MQA can be described as an approximately north-south trending alignment of alkali volcanic

rocks that erupted in Meso-Cenozoic times (Fig. 1). The alignment is characterized as small-volume

and long-lived (93-7 Ma), lacks a clear age progression, and has a time overlap with the east-west

trending Fernando de Noronha-Mecejana alignment off-shore (see e.g. Mizusaki et al., 2002). The

Borborema Plateau, on the other hand, is generally introduced as an east-west oriented topographic

feature with average elevations of ∼1000 m a.m.s.l. (Morais Neto et al., 2009; Oliveira & Medeiros,

2012). Its Cenozoic uplift has been postulated from the presence of sediments of the Serra dos Martins
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formation on top of high-altitude mesas, for which fission track analysis place a maximum deposition

age in the Paleogene (Oliveira and Medeiros, 2012). Although some authors have challenged the

postulated time of uplift (e.g. Morais Neto et al., 2009), it is generally accepted that there is a time

overlap with MQA volcanism.

A commonly accepted model for the origin of volcanism along the MQA is based on the postulated

existence of a small-scale convection cell under the northeastern-most corner of the continent (Knesel

et al., 2011). According to this model, the small-convection cell would have eroded the lithosphere

immediately above, triggering melts along its downwelling edge, and feeding the surface volcanics

that now form the MQA alignment. The same small-convection cell was also invoked by Oliveira &

Medeiros (2012) to explain plateau uplift. According to those authors, some of the melts produced by

the small-convection cell would have ponded under the plateau’s crust and formed a layer of mafic

cumulates that isostatically elevated the surface above. Interestingly, this model has been recently

challenged by Luz et al. (2015), for whom the Borborema Plateau should rather be regarded as a high-

standing feature unrelated to MQA volcanism. The newly proposed framework is based on a strong

rheology for the lithosphere making up the elevated, thick-crust regions of the southern Borborema

Plateau, in contrast to a weaker rheology for the lithosphere making up the low-lying, thin-crust re-

gions of the surrounding Sertaneja Depression. Extensional processes in the Mesozoic would have

stretched and thinned the rheologically weaker lithosphere, which would have subsequently subsided

and formed the Sertaneja Depression, leaving the rheologically stronger lithosphere under the Bor-

borema Plateau relatively undeformed and at a higher elevation. The postulated rheological contrast is

largely based on an interpreted mid-crustal detachment zone that would have developed during crustal

stretching - observed in regions of thin crust but missing in regions of elevated, thick crust (Almeida

et al., 2015). The rheological contrast is expected to hold down to the bottom of the lithosphere, so

further evidence for the strong rheology of the southern Plateau on a lithospheric scale is required to

confirm the newly proposed tectonic framework for the region.

One of the main tools for exploring the upper mantle is seismic tomography (e.g.VanDecar, 1991;

Ritsema et al., 1998; Schimmel et al., 2003; Bastow et al., 2008; Rocha et al. 2010; Hansen et al.,

2012), in which velocity anomalies are mapped at various depths from inversion of relative seismic

travel-times measured at seismic stations. Variations in seismic velocity can result from changes in

chemical composition, temperature, partial melts, and/or fluids (Deschamps et al., 2002; Artemieva et

al., 2004); luckily, Artemieva et al. (2004) demonstrate that - at least at lithospheric depths - tempera-

ture is the main factor influencing S-velocity variation throughout the Brazilian Northeast. Moreover,

commonly accepted compositions for the mantle seem to have little effect on velocity anomaly above

400 km depth, making composition of secondary importance with respect to temperature (Cammarano

60



4 F. L. Simões Neto, J. Julià, and M. Schimmel

et al., 2003). Upper mantle velocity anomalies are thus commonly interpreted in terms of temperature

variations (e.g. Goes & Yoshizawa, 2005; James et al., 2004; Goes et al., 2000), which can in turn

be related to the strength of the lithosphere (Poupinet ,2003; Bastow et al., 2005). Typically, seismic

sources located at telesseismic distances from the recording stations are considered in seismic tomog-

raphy studies, resulting in a near-vertical sampling of the uppermost mantle and crust. Near-vertical

incidence results in an excellent lateral resolution of the velocity variations within the tomographic

volume, but introduces vertical (direction of the ray) smearing of the anomalies making the assess-

ment of the depth extent of anomalies difficult. Seismic transmission tomography does not have the

power either to resolve seismic discontinuities. In spite of all these limitations, seismic tomography

remains the prime tool for imaging the Earth’s upper mantle on a regional scale.

In this paper, we developed tomographic images for the upper mantle under the Borborema

Province of NE Brazil from the inversion of relative P-wave travel-time residuals measured at seis-

mic stations in the region. The relative residuals were developed following the multi-channel cross-

correlation approach of VanDecar & Crosson (1990), to be then inverted for slowness perturbations

and station correction terms following the approach of Rawlinson et al. (2010). We considered all

available data recorded until December 2015 at broadband and short-period stations in the region,

resulting in a total dataset with 1,912 measurements for a combined network of 58 stations unevenly

spread within the study area. Our results display a marked velocity contrast at about 7oS latitude that

separates slow velocity anomalies (-0.10 km/s) to the North from fast velocity anomalies to the South

(0.12 km/s). The boundary closely coincides with a geologically mapped Precambrian shear zone - the

Patos Lineament - which also separates thin from thick crustal types in the Borborema Province (Luz

et al., 2015a; 2015b; Almeida et al., 2015). Moreover, the anomaly can be traced down to depths over

200 km, revealing it as a lithospheric-scale feature. At shallow depths (∼100 km), the tomographic

slices reveal a large low-velocity anomaly (-0.16 km/s) immediately east of the MQA, roughly coin-

ciding with the surface projection of a marked geoid anomaly in the region (Ussami et al., 1999). We

argue that the velocity contrast across the Patos Lineament reflects a change in lithospheric strength,

from weak (North) to strong (South), consistent with the tectonic framework proposed by Luz et al.

(2015b), and that the shallow low-velocity anomaly results from high temperatures associated to the

ponding of laterally flowing plume material upwelling at a distant mantle plume under the Paraná

basin of SE Brazil.
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2 TECTONICS AND POST-BREAKUP EVOLUTION

2.1 Tectonic setting

The Borborema Province was characterized by Almeida et al. (1981) as a geological and structural

domain located in the northeast region of Brazil, limited by the São Francisco Craton to the South,

the Parnaı́ba Basin to the West, and a number of sedimentary basins along the continental margin to

the North and East (see Figure 1). It consists of a basement of Paleoproterozoic rocks with scattered

Archean nuclei that underlie metamorphic supracrustal rocks with ages spanning the entire Protero-

zoic era (Neves, 2003; Van Schmus et al., 2008; Vauchez et al., 1995). The Province was mostly

structured during the Brasiliano/Pan-African orogeny, at the end of the Neoproterozoic, resulting in a

complex orogenic system affected by deformational, metamorphic, and magmatic processes (Santos

et al., 2008). The predominant view is that the Borborema Province originated from the amalgama-

tion of several small continental fragments, micro-plates, and island-arcs that were scattered among

the large landmasses that formed West Gondwana: the West African-São Luiz craton to the North

and the Congo-São Francisco craton to the South (De Brito Neves & Cordani, 1991; De Sá, Macedo

et al., 1992; Cordani et al., 2003). The Province is pervaded by numerous shear-zones (Fig. 1), the

most prominent of which being the Transbrasiliano Lineament - outcropping in the NW corner - and

the Patos and Pernambuco Lineaments - roughly parallel to each other and coincident with latitudes

7oS and 8oS, respectively. Those lineaments are continental-scale features that can be traced into the

African continent in paleogeographic reconstructions (Trompette, 1994; Oliveira et al., 2010; Santos

et al., 2008) and are sometimes regarded as the boundaries of the tectonically independent blocks that

assembled to form the Province.

In the Mesozoic, the evolution of the Borborema Province was marked by extensional events

that eventually led to continental break-up and the opening of the Atlantic Ocean. Following Matos

(1999, 1992), Late Jurassic extensional events would have initially led to the formation of a number

of half-grabens along three main axis of deformation: (i) Gabon-Sergipe-Alagoas, (ii) Recôncavo-

Tucano-Jatobá, and (iii) Cariri-Potiguar. Deformation would have initially progressed mostly along the

Gabon-Sergipe-Alagoas and Recôncavo-Tucano-Jatobá trends to later shift West and continue along

the Cariri-Potiguar trend. The development of the Equatorial margin would have eventually aborted

the rifting process along the Cariri-Potiguar trend, and allowed for the deposition of thick sedimentary

sequences along the other two axis of deformation. With the separation of the West Africa craton from

the São Luiz cratons along the Equatorial margin, rifting along the Recôncavo-Tucano-Jatobá would

have aborted and rifting would have continued along the Gabon-Sergipe-Alagoas trend. The end result
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would have been the formation a number of marginal basins along the Brazilian East passive margin

and the presence of a number of aborted rift basins in the continental interior.

After continental breakup, episodes of intra-plate volcanism and uplift characterized the evolu-

tion of the Province. Uplift has its main expression in the high elevations of the Borborema Plateau

(Fig. 1), a topographic feature located in the eastern half of the Borborema Province with maximum

elevations of ∼1200 m (e.g., Morais Neto et al., 2009; Oliveira and Medeiros, 2012). Tectonic uplift

of the Borborema Plateau was originally postulated from stratigraphic ages inferred from the non-

fossiliferous deposits of the Serra dos Martins formation, which are found in high-altitude mesas scat-

tered throughout the northern plateau (see Fig. 1). Apatite and zircon fission-track analysis set a max-

imum Paleogene age for the sediments, while indirect relationships with Cenozoic volcanics revealed

a minimum age of ∼25 Ma, implying plateau uplift happened in Cenozoic times (Jardim de Sá et al.,

2005; Menezes et al., 2003). Volcanism consists of small volumes of alkaline rocks that are arranged

along two mutually orthogonal magmatic alignments: the Fernando de Noronha-Mecejana Alignment

(FNMA), mostly off-shore and trending EW, and the Macau-Queimadas Alignment (MQA), on-shore

and trending in the NS direction (Mizusaki et al., 2002; Knesel et al., 2011). K-Ar and 40Ar/39Ar dates

are 26-34 Ma for Mecejana volcanism (Mizusaki et al., 2002) and 22-2 Ma for volcanic rocks at the

Fernando de Noronha archipelago (e.g. Knesel et al., 2011), delineating a clear age progression from

West to East along the alignment; K-Ar ages for MQA volcanism, on the other hand, range from 80 to

30 Ma (see Mizusaki et al., 2002), expanding to 93-7 Ma when 40Ar/39Ar dates are considered (Kne-

sel et al., 2011), displaying no clear age progression along the alignment. The expanded age range for

MQA volcanism suggests a time overlap of up to 15 Ma in magmatic activity along both alignments,

as well as a temporal superposition with postulated Cenozoic uplift in the Borborema Plateau.

Apatite fission-track analysis on granitic-gneissic samples from the Plateau, on the other hand,

revealed the presence of two main cooling events (Morais Neto et al., 2009): one in the Late Creta-

ceous (100-90 Ma), and one in the Neogene (20-0 Ma). The Neogene event was related to a climatic

change that accentuated erosion of pre-existing topography and resulted in the rugged topography that

characterizes the Plateau today and the deposition of the Barreiras Formation. The Late Cretaceous

event, on the other hand, was interpreted as reflecting the onset of uplift and denudation of regional,

permanent topography in the Plateau, which would have followed shortly after continental breakup

along the East passive margin. In this case, overlap with MQA magmatism would have been minimal

and plateau uplift would have likely pre-dated intra-plate volcanism in the Province.
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2.2 Post-breakup evolution

One of the earliest models to explain intraplate volcanism and uplift in the Province invoked the

presence of a deep mantle plume under the Borborema Plateau (Jardim de Sá et al., 1999; Jardim de Sá

2001). From analysis of Cenozoic deformational patterns in the Province, the ”reasonable geographic

overlap” between the Borborema Plateau and the Cenozoic volcanism, and the time overlap between

the onset of Cenozoic denudation (Barreiras Formation) and alkali volcanism, the authors concluded

that thermal doming (due to a mantle plume) was the most likely mechanism of uplift. The plume

hypothesis, however, is inconsistent with the lack of age progression along the MQA, the small-volume

and long-lived character of its magmatism, and the direction of movement of the South American

Plate (Knesel et al., 2011; Almeida et al., 1988), as well as not necessary for explaining the amount

of partial melt, temperature and depth ranges from which the source magmas were derived (Silveira,

2006). Moreover, a recent receiver function study in the Province found no evidence for a thermal

perturbation in the upper mantle transition zone under the Borborema Plateau (Pinheiro & Julià, 2014).

Thermal doming was independently postulated from analysis of residual geoid anomalies (Ussami et

al., 1999), where a local maximum in the northeastern most corner of the Province (obtained after

removing the 10th degree geopotential model EGM96) was observed. Plots of geoid anomaly with

respect to topography were consistent with Pratt isostasy with compensation depths of ∼150 km so

the authors concluded that the Borborema Province is located on top of a low-density (thermal) body

that might be locally contributing to tectonic uplift in the region. Interestingly, the maximum anomaly

values seem to be displaced to the North with respect to the Plateau and coincide with MQA volcanism.

Knesel et al. (2011) associated intraplate volcanism in the Province to an active, small-scale con-

vection cell located at the edge of the continent. Numerical modeling has demonstrated that a small-

scale convection cell can develop at a near-vertical thermal boundary such as the continent-ocean

transition (King & Anderson, 1998). More specifically, calculations show that when the size of the

thermal contrast between the hotter mantle underlying the continent and the colder mantle underlying

ocean is less than 0.1 % of the background temperature, a small-scale convection cell develops with

a downwelling sense of flow next to the vertical lithospheric boundary. According to Knesel et al.

(2011), these attributes fit well within seismic velocity models for the upper mantle beneath Eastern

Brazil and the Atlantic Ocean (King & Ritsema, 2000; Zhou, 1996). They further propose that subcon-

tinental lithosphere would be metasomatized and that entrainment of the lowermost portions of this

metasomatized lithosphere into the downwelling flow would enhance fertility and trigger melts that

would account for the plume-like characteristics of the Cenozoic basalts. Moreover, elastic modeling

of Bouguer admittance functions for the Borborema Province by Oliveira & Medeiros (2012) revealed

the need for a negative buried load at the base of the crust under the Borborema Plateau. They pro-
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posed that the buried load might be the result of a 4-5 km thick layer of mafic material that underplated

the plateau’s crust in the Cenozoic, from melts that would have originated from the same small-scale

convection cell postulated in Knesel et al. (2011). The postulated mafic layer would have provided the

necessary buoyancy to isostatically elevate the Plateau to its present position.

The models above describe possible geodynamic scenarios for coeval volcanism and uplift in

the Borborema Province; some models, however, view these two intraplate phenomena as resulting

from independent processes. Morais Neto et al. (2009), for instance, identified two cooling events in

the region from apatite fission-track analysis on rock samples collected in the Plateau. A younger,

Neogene event was interpreted as resulting from climate change, while an older, Late Cretaceous

event was related to the onset of uplift in the Plateau. Numerical modeling of continental stretching

and breakup by Kusznir & Karner (2007) had already demonstrated that lateral flow of lithospheric

material into the adjacent hinterland may arise from stretching of the lithosphere, and generate uplift

of 400-600 m over a time scale of 60-100 My and over lateral distances of 400-600 km (after thermal

re-equilibration). Morais Neto et al. (2009) thus related Plateau uplift to the opening of the South

Atlantic and, as the average topography of the Borborema Plateau is ∼1000 m, they also invoked

mafic underplating from the Saint Helena and Ascension plumes to explain the remaining 400 m of

topography.

Most recently, Luz et al. (2015b) determined S-wave velocity-depth profiles from the joint inver-

sion of receiver functions and surface-wave dispersion for several seismic stations in the Borborema

Province. They concluded that there are two crustal types in the eastern Province: (i) the thick crustal

type, including stations located in the southern Plateau (south of the Patos Lineament), with thick-

nesses around 36-38 km and a 4-5 km thick layer of mafic material in the lowermost crust; and (ii)

the thin crustal type, including stations in the northern Plateau (north of the Patos Lineament) and

the Sertaneja Depression, with thicknesses around 30-32 km and lacking the layer of mafic cumu-

lates. Furthermore, the thin crustal type displays an intra-crustal discontinuity that is absent in the

thick crustal type. The intra-crustal discontinuity had been previously imaged in a receiver function

study by Almeida et al. (2015), and interpreted as a detachment zone that developed during Mesozoic

stretching of the original Brasiliano crust. Luz et al. (2015b) argue that the layer of mafic cumulates

belongs to the original Proterozoic crust that made the Brasiliano orogen, and that its preservation

in the thick crustal type - along with the absence of a detachment zone - demonstrates the southern

Plateau is rheologically stronger. The comparatively weaker, thin crustal type would have thus devel-

oped after delamination of the mafic layer during Brasiliano compression and crustal stretching during

Mesozoic extension, resulting in a thin crust with an intra-crustal detachment zone and no mafic layer.

The thinned crust would have then subsided to form the Sertaneja Depression, remaining at a lower
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elevation with respect to the relatively undeformed, thicker Plateau crust after thermal re-equilibration.

The Sertaneja Depression would have originally included today’s northern Plateau, and be the only

portion of the Borborema Plateau that would have actually experienced tectonic uplift.

3 SEISMIC STATIONS, EVENT SELECTION, AND DATA PROCESSING

3.1 Seismic stations and event selection

The database for this study was constructed from seismic waveforms recorded at 58 seismic stations

belonging to a number of seismic networks in the Borborema Province and neighboring regions (Fig.

2). The combined network included: (i) 14 broadband stations belonging to the Rede Sismográfica

do Nordeste (RSISNE), a permanent monitoring network for the NE Brazil region that has been in

operation since 2011; (ii) 6 broadband stations that operated during 2007-2009 under the Institutos

do Milênio initiative; (iii) 7 broadband stations and 22 short-period stations belonging to a tempo-

rary network deployed under the Instituto Nacional de Ciência e Tecnologia em Estudos Tectônicos

(INCT-ET), in operation between 9/2011 and 5/2013; (iv) 8 broadband stations that were deployed

under the Borborema Deep Electromagnetic and Seismic (BODES) experiment; and (v) the Global

Seismographic Network (GSN) station RCBR, in operation since 1999. The networks were mostly

overlapping in time and had at least one common station (RCBR).

The dataset consisted of P-waveforms recorded at the combined seismic network originating from

seismic sources at epicentral distances between 30o and 95o and magnitudes 4.6 mb and above. This

epicentral distance range includes P-raypaths with turning points in the lower mantle that avoid in-

terference with upper mantle transition zone triplications. Hypocentral locations were taken from the

online catalogue of the National Earthquake Information Center (NEIC) website of the United States

Geological Survey (USGS) (https://earthquake.usgs.gov/earthquakes/search/), resulting in the selec-

tion of 101 seismic sources. However, as the selected sources provided an uneven azimuthal distribu-

tion of events biased towards the Nazca-South America subduction zone, some events were removed

to balance the azimuthal coverage. We also added teleseismic P-waveforms for PKPdf core phases,

by selection of sources with epicentral distances between 150o and 180o and magnitude 5.5 mb and

larger. This resulted in 20 additional seismic events contributing with steeply incident raypaths to our

final dataset. The final distribution of teleseismic sources for this study is displayed in the inset of

Figure 2.

66



10 F. L. Simões Neto, J. Julià, and M. Schimmel

3.2 Relative travel-time picking

Our observations consist of P-wave relative residuals developed from the 1,912 waveforms selected

for analysis. Relative residuals are preferred because they decrease possible biases from outside the

target volume during tomographic inversion (e.g. Evans and Achauer, 1993). The relative residual

between the i-th event and the j-th station (rrij) is defined as

rrij = tij − (1/ni)
ni∑

j=1

tij , (1)

where tij is the difference (or residual) between the observed and calculated travel time, and ni is the

number of stations recording the i-th event. Relative residuals are free of uncertainties in event origin

time and, when applied to waveforms that are highly coherent across the network, can be accurately

retrieved from picking of a common reference feature in the seismic recordings (see e.g. Zandt, 1981).

Moreover, to minimize picking errors for the reference feature, relative residuals were developed us-

ing a variation of the multi-channel cross-correlation approach of VanDecar & Crosson (1990). In its

original form, this approach first measures relative delay times between all station pairs that recorded

a given event through cross-correlation, to then determine relative arrival-times at each station by

minimizing the measured relative delay times in a least squares sense. The relative arrival-times are

constrained to have zero network average during minimization, so they are relative to the network aver-

age. In this study, we developed the relative residual measurements through the ”multi-channel phase

cross-correlation” scheme (MCPCC) of Schimmel et al. (2003), in which a phase cross-correlation

function is utilized to cross-correlate waveforms between station pairs. The phase cross-correlation

function (Schimmel, 1999) uses a time series built from the instantaneous phase of the analytic signal

and, as amplitude information is dropped, waveform similarity is not biased by the large amplitude

portions within the correlation window.

Figure 3 displays an example of the MCPCC picking procedure through a 5.5 mb event that

occurred on July 5th, 2011 in the South American Plate (72.2o W, 35o S, 32 km depth). The epicentral

distance to the center of the network is 49o, approximately. Figure 3a shows the vertical recordings

for the 8 broadband stations that simultaneously recorded this event, aligned relative to the theoretical

P-wave arrival time estimated from the IASP91 global earth model (Kennett and Engdahl, 1991).

Note the considerable misalignment among the waveforms - likely reflecting important variations

in velocity under the stations - and the large discrepancies (up to ∼3 s) between the onset of P-

wave energy and the theoretical travel-times, probably resulting from a combination of deviations of

the true structure with respect to IASP91 and location errors (Schimmel et al., 2003). To determine

relative residuals, seismograms were band-pass filtered between 0.6 and 1.6 Hz to enhance waveform

coherency, and the first prominent positive peak was hand-picked and utilized as the reference feature.
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Inter-station delays were then determined through the MCPCC approach, utilizing cross-correlation

windows of 2s centered on the hand-picked reference times, and relative arrival-times were obtained

through the minimization approach of VanDecar & Crosson (1990). Figure 3b shows the band-pass

filtered waveforms aligned according to the relative arrival times, demonstrating the visual accuracy

of the MCPCC approach in correctly aligning the waveforms. The correctness and accuracy of the

alignment is further demonstrated in Figure 3c, were the filtered seismograms are superimposed. For

this event, the standard deviation is 12 ms and relative delays range from 3.47±0.59 s between stations

NBCL and NBMO, to 6.20±0.59 s between stations NBPV and NBPA. MCPCC was applied to a

minimum of 5 waveforms per event, where one waveform was always recorded by the reference station

RCBR.

In general, all data and correlation settings, which included frequency bands for cross-correlation,

window lengths and position, were individually selected for each event. Commonly, frequencies for

P-waveforms ranged between 0.6 and 2.0 Hz, while for PKPdf-waveforms ranged between 0.4 and

1.5Hz. Uncertainties depend on data quality. For P-wave measurements, most of the standard devia-

tions were typically less than 15 ms, although uncertainties of about 100 ms were sometimes obtained

for very poor-quality data. For PKPdf core phase measurements, standard deviations were typically

about 10 ms or less. When short-period recordings were involved, the broadband recording was sim-

ulated by replacing the instrument response with that of a RSISNE broadband instrument.

The measured arrival-times were corrected for station elevation using the theoretical ray incidence

with an average P-wave velocity of 5.8 km/s, and relative residuals were developed from the corrected

arrival-times. Overall, we developed relative residuals for 1,567 P and 345 PKPdf arrivals, totaling

1,912 measurements. The P- and PKPdf-wave relative residual distributions of the final dataset are

shown in Figure 4, revealing standard deviations of 0.449∼ s for both datasets. A Gaussian distribu-

tion function is superimposed to the histograms in Figure 4, demonstrating that the relative residuals

deviate only slightly from the Gaussian distribution, and validating their optimization using a least

squares criterion. The limited geographical distribution of seismic sources and receivers often leads to

highly irregular sampling of the subsurface by the recorded seismic energy (Rawlinson et. al, 2010). To

balance the distribution of sources around the receivers, some events were removed from the original

dataset. In particular, events with back-azimuths between 180o and 360o and with standard deviation

equal or above 15 ms were not utilized during the inversion process. The final dataset provided a better

balance of sources around the study area. The azimuthal distribution of the P-wave relative residuals

is shown in the rose diagram displayed in Figure 5.

68



12 F. L. Simões Neto, J. Julià, and M. Schimmel

4 TOMOGRAPHIC INVERSION

To develop tomographic images from telesseismic P-wave data, we used the inversion scheme of

Rawlinson et al. (2010). The inversion is based on the Fast Marching Method (FMM), an efficient

eikonal solver that simultaneously computes seismic travel-times throughout an entire wavefront, and

the subspace method of Kennet et al. (1988), an inversion scheme that reduces computational efforts

through projection into a lower-dimensional parameter space. The combination provides stable and

robust results even in strongly varying media (Rawlinson et al., 2010).

4.1 Model parameterization

The target volume spans 635.5 km in depth, and extends laterally between 1o and 12.6o in latitude

and 45o to 33.4o in longitude. Those boundaries were chosen to ensure that all rays enter the target

volume from its bottom boundary, with no penetration from the sides. The 3D structure within the

target volume is parameterized through a mosaic of cubic B-spline volume elements, the values of

which are controlled by a mesh of velocity control points in spherical coordinates. The control points

are interspaced at 0.4 degrees in the horizontal directions, and 40 km in the vertical direction (Figure

2). The choice of the grid spacing depends on the available a priori information, the amount and

distribution of data, and the capabilities of the inversion routine (Rawlinson & Sambridge, 2003). In

our study, grid spacing was chosen to be able to detect structures with minimum scale lengths of about

80 km (see Figures 9 to 12).

4.2 Mathematical background

Predicted relative residuals for the velocity model are obtained from travel-times between the base

and the surface of the target volume calculated through the FMM algorithm. The FMM was originally

utilized for migration of coincident reflection data (Sethian & Popovici, 1999; Popovici & Sethian

2002), and to compute reflection and refraction phases in layered media (Rawlinson & Sambridge,

2004a; 2004b). In seismic tomography, it was first utilized by Rawlinson et al. (2006) to investigate

the crust and upper mantle under Tasmania using teleseismic P-wave recordings. The FMM tracks

the first-arrival wavefront as an evolving surface of constant travel-times defined along a narrow band

of grid points, where the travel-time values are updated after solving the eikonal equation using an

upwind, mixed-order difference scheme. The traveltimes are then constructed in a downwind fashion

from known narrow-band, upwind values (Rawlinson et al., 2006), which ensures that the update

of the eikonal equation is consistent with the direction of the information flow. The narrow band is
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initialized from the bottom surface of the local model with initial travel times provided by the ak135

global reference model.

The inverse problem is formulated as an optimization problem where the objective function

S(m) = (g(m)− dobs)
TC−1

d (g(m)− dobs) + ε(m−m0)
TC−1

m (m−m0) + ηmTDTDm (2)

is minimized in a least squares sense. In eq. (2), m is the vector of unkown model parameters (coef-

ficients of the cubic B-splines), g(m) are the predicted relative residuals, dobs is the vector containing

the observed relative residuals, Cd represents the data covariance matrix, Cm the model covariance

matrix, m0 is a reference model, and D is a first-order smoothing matrix. The first term in the right-

hand side of eq. (2) represents the weighted misfit between observations and predictions; the second

term represents a damping regularization, where the solution vector m is constrained to approach the

reference model m0; and the third term implements a smoothness constraint that penalizes rapid vari-

ations among adjacent model parameters. Error estimates for the measured relative residuals are used

to fill the diagonal elements in Cd, while the diagonal elements in Cm are set to 0.1 km/s, according

to expected model uncertainty. However, since the damping factor is varied to tune the inversion, the a

priori velocity uncertainty we choose is relatively unimportant (Rawlinson et. al. 2006). The relative

contribution of each term is controlled through the damping (ε) and the smoothness (η) parameters,

which are determined empirically after analysis of the corresponding trade-off curves (see section 4.3).

As g(m) is a non-linear operator, the objective function is optimized iteratively after lineariza-

tion, with successive applications of a mixed order FMM scheme to solve the forward problem and a

subspace inversion method to solve the linearized problem. To solve the inverse problem, a subspace

inversion scheme, developed in Kennett et al. (1988) is used. The subspace inversion method works

by projecting the quadratic approximation of S(m) onto an n-dimensional subspace of the full model

space (Rawlinson et al. 2006). Singular value decomposition is used to produce an orthonormal ba-

sis and, for large dimensional subspaces, identify and remove the unnecessary basis vectors at each

iteration. The model update is then obtained by the inversion of a relatively small square matrix.

4.3 P-wave tomography results

The tomographic results for the Borborema Province are displayed in Figures 6 and 7 as velocity

perturbations, where red (warm) colors refer to slower-than-mean velocity perturbations, while blue

(cold) colors refer to faster-than-mean perturbations. Figure 6 contains a number of horizontal slices at

selected depths with the seismic stations and the main geological features superimposed, while Figure

7 displays a number of cross-sections along several lines of constant latitude and longitude. The final
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solution model reduces the data RMS by 30 %, from 471.51 to 335.25 ms, which corresponds to a

data variance reduction from 0.222 s2 to 0.114 s2.

The images in Figures 6 and 7 were obtained using a damping parameter of ε = 30 and a smooth-

ness parameter of η= 0.00001. These regularization parameters were determined through the trade-off

curves between root-mean-square (RMS) misfit and model roughness, and RMS misfit and model vari-

ance, respectively. First, the damping parameter was set to ε= 1 and the smoothness parameter η was

varied (Fig. 8a), from which a value of η = 0.00001 was chosen as offering the best trade-off between

minimizing the RMS and producing the smoothest model. Next, the smoothing parameter was set to

η = 0.00001 and the damping parameter ε was varied (Fig. 8b), yielding a value of ε = 30 satisfying

the dataset to nearly the same level as the smaller values. The first step was then repeated fixing the

damping parameter to ε = 30 (Fig. 6c), confirming a η= 0.00001 for the smoothness parameter as an

appropriate choice. The convergence of the inversion process was examined through inspection of the

data RMS reduction as function of iteration number. As no significant RMS reduction was observed

after 5 iterations, the inversion process was stopped to avoid mapping data errors and inconsistencies

into structure.

Inspection of the tomographic results at lithospheric depths (100-150 km), reveals that the Patos

Lineament marks the separation between slow velocities to the North and fast velocities to the South

throughout the eastern half of the Province. This is further demonstrated in the two cross-sections cut-

ting across the Borborema Plateau in the NS direction (Figs 7g,h), showing a sharp transition from fast

to slow velocities across 6.5oS latitude. The fast velocity anomaly is especially well developed under

the southern Borborema Plateau, which previous works have suggested might constitute a rheologi-

cally strong tectonic block (Luz et al., 2015b; Santos et al., 2014). In the western half, alternating re-

gions of fast and slow velocity seem to be separated by the main shear zones that pervade the Province,

especially north of the Patos Lineament. A prominent low-velocity anomaly is observed right under

the northeastern most corner of the continent at 100 km depth (Figs 6a and 7a). The western border of

this anomaly coincides pretty closely with the Macau-Queimadas Alignment, while the southern bor-

der seems to coincide with the east-west trending Patos Lineament. The vertical cross-sections reveal

this anomaly does not exceed 150 km depth (Figs 7a,e).

At asthenospheric depths (200-400 km), inspection of the horizontal slices in Figure 6 reveals

a stripe of low velocity material trending in the NE-SW direction, with two lateral offshoots in the

EW direction approximately coinciding with the Patos Lineament and the Araripe basin. Most of the

teleseismic sources selected for this study sample the underlying mantle along the NE-SW direction

(recall Fig. 5); however, we think this NE-SW trend is well resolved (see resolution tests in Section

5). Slow velocities are also observed under the equatorial margin, reaching about 100-150 km inland
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from the border of the continent. Our tomographic slices at 200-400 km depth also suggest fast veloc-

ities might be present further south and west, under the São Francisco craton and the Parnaı́ba basin,

respectively. Although this possibility cannot be ruled out, resolution tests (see Section 5) suggest that

seismic anomalies are not well resolved south of 10oS latitude and west of 40oW longitude.

5 RESOLUTION TESTS

To investigate the robustness of the tomographic features described in the previous section, a number

of resolution tests have been carried out. Those tests include the traditional checkerboard test, along

with a spike or special geometry test focusing on specific features identified within the target vol-

ume. We always use source and receiver distributions that mimic the corresponding distributions of

observational data set in order to predict the pattern of relative residuals for a given structure.

The first resolution test considered in this study is the checkerboard test, in which the input model

consists of alternating regions of high and low velocity. Regions in which the checkerboard pattern

is correctly recovered can be regarded as well resolved. For the test, we used a 100 km length-scale

for the alternating pattern in all directions, with a separation of about 40 km between anomalies. The

synthetic travel-time ”data” was contaminated with Gaussian noise of zero mean and 50 ms standard

deviation. Horizontal slices for the input and the recovered models are shown in Figure 9, and vertical

cross-sections are shown in Figure 10 (E-W slices) and Figure 11 (N-S slices). The horizontal slices

show that the checkerboard pattern is well recovered north of latitude 10oS and east of longitude 40oW,

although the size of the predicted anomalies degrades with depth due to vertical smearing along the

teleseismic raypaths (Figs 9b and 9c). The alternating pattern is reasonably recovered down to 400

km depth within this region, albeit showing an apparent smearing along the predominating western

raypaths (recall Figure 5) and degrading the size of the anomalies at large depths.

For the second resolution test the input model consisted of a low-velocity stripe at asthenospheric

depths trending in the NE-SW direction and a shallower low-velocity anomaly in the northeastern most

corner of the Borborema Province, mimicking the main features identified in the previous section. The

anomalies, however, are disconnected in the input model. Also, as with the checkerboard test, the

synthetic teleseismic ”data” were contaminated with Gaussian noise of zero mean and 50 ms standard

deviation. The low-velocity stripe was centered at depths of 250 km, while the low-velocity anomaly at

the corner of the continent was centered at 150 km depth. Realize that we are more interested in testing

the recovery of the overall geometry and shape of the anomalies, rather than the correct amplitudes.

The anomalies seem to be well recovered laterally at all depths (Fig. 12), although vertical resolution

is poor due to vertical smearing (Fig. 13). Note that the NE-SW trending stripe and the shallower

(corner) anomaly appear connected in the inverted model (Figs. 12b and 13b left). Finally, because of
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the steep raypaths and the decreasing number of crossing rays at shallow depths, the elongation of the

anomalies appears to be larger in the upper portion of the recovered model.

6 IMPLICATIONS FOR POST-BREAKUP EVOLUTION

The most important features revealed by the tomographic images of the Borborema upper mantle

developed in this study are: (i) the existence of a relatively fast lithospheric mantle under the southern

Borborema Plateau, when compared to the surrounding regions (including the northern Plateau); and

(ii) the presence of a marked, shallow (< 150 km) low velocity anomaly under the northeastern most

corner of the Borborema Province, and (iii) the presence of a NE-SW trending stripe of low-velocity

material at asthenospheric depths. These three observations have important implications for models of

(intraplate) plateau uplift and volcanism proposed for the Borborema Province.

6.1 Intraplate volcanism

As described in Section 2, post-breakup volcanism is arranged along two magmatic alignments: the

Fernando Noronha-Mecejana Alignment (FNMA), mostly off-shore and trending in the EW direction,

and the Macau-Queimadas Alignment (MQA), located on-shore and trending in the NS direction. A

regional analysis of the spatial and temporal distribution of K/Ar ages for magmatic and volcanic

rock samples in the Borborema Province by Mizusaki et al. (2002) concluded that radiometric ages

younger than 80 Ma resulted form hot spot activity. The authors noted that, according to petrographic

and geochemical data, those rocks likely formed during tectonic processes related to the westward

drift of the South American Plate after splitting from the African plate, and that they represented the

remains of the large mantle plume (St. Helena) that induced continental breakup and opening of the

equatorial Atlantic. They also noted that the most pronounced hot spot would have evolved along

the Fernando de Noronha Mecejana Alignment (FNMA), which displays a westward trend along the

chain. A mantle plume origin for the MQA volcanism had also been proposed by Jardim de Sá et al.

(1999), in spite its known lack of age progression along its trend and its orthogonal orientation with

respect to plate movement (Almeida et al., 1988). Moreover, analysis of geochemical data had shown

that MQA magmatism could be equally well explained through metasomatic processes in the lower

lithosphere followed by decompression melting (Silveira, 2006).

Based on 40Ar/39Ar age determinations, Knesel et al. (2011) noted that volcanic activity in the

continent ranged between 93 and 7 Ma and that it did not stop prior to the onset of volcanism on

Fernando de Noronha, demonstrating a time overlap up to 15 Ma between both magmatic alignments.

The authors argued that the extended duration, small volume, and lack of clear age progression of the

73



Upper mantle structure of the Borborema Province 17

on-shore volcanism suggests that it is more likely the result of edge-driven convection rather than a

mantle plume. According to numerical modeling (King and Anderson, 1998), a small-scale convec-

tion cell may form in the sub-lithospheric mantle, next to rapid (step-like) changes in lithospheric

thickness, when temperature contrasts across the near-vertical boundary are small enough. Down-

ward flow is expected next to the boundary, while flow in the upward direction would be observed

at distances between 100 and 600 km down stream. According to Knesel et al. (2011), entrainment

of the lowermost portions of a metasomatised lithospheric mantle into the edge-driven downwelling

would enhance fertility and trigger melts that would account for the plume-like characteristics of the

Cenozoic basalts. Such a flow would also explain the lack of age progression along the MQA and,

as a small-scale convection cell would travel with the plate, it would also account for the long-lived

character of the on-shore volcanism.

Mapping of transition zone thickness under the Province with receiver functions has already

demonstrated the absence of deep thermal anomalies that could be related to the presence of a mantle

plume (Pinheiro & Julià, 2014). Our tomographic images at 100 km depth now demonstrate the pres-

ence of a marked low-velocity anomaly under the northeastern most corner of the Province, bound

by the Macau-Queimadas magmatic alingment to the west and by the Patos Lineament to the south

(Fig. 6a). The location of this low-velocity anomaly closely coincides with the local geoid anomaly

of 10 m reported by Ussami et al. (1999). The negative polarity of the observed anomaly, its shallow

character, and the geographical overlap of its western border with the MQA suggest that this anomaly

might represent the seismic signature of the small-scale convection cell postulated by Knesel et al.

(2011). Numerical modeling predicts edge-driven convection to dominate sub-lithospheric flow for

peak-to-peak temperature contrasts of up to a few degrees, tolerating a background asthenospheric

flow from continent to ocean under Couette flow boundary conditions (King & Anderson, 1998). The

vertical cross-section at 6oS latitude (Fig. 7a) shows an asthenospheric (250 km depth) P-velocity

change across the MQA of ∼0.1 km/s, which would translate into a temperature contrast of 100oC

(Cammarano et al., 2003). Realize that a 0.1 km/s velocity contrast is likely an underestimation, as

damping during the tomographic inversion will tend to make velocity variations smooth. This tem-

perature contrast is about 1 order of magnitude larger than required for edge-driven convection, and

suggests that large-scale, eastward asthenospheric flow is more likely to dominate.

Alternatively, Sleep (2003) proposed that intraplate volcanism in northeast Brazil younger than 85

Ma could be explained through lateral sublithospheric flow. The source of such flow would be a plume

tail now centered under the Paraná basin of SE Brazil, more than 1500 km away from the Borborema

Province, which has been imaged in other tomographic studies (Vandecar et al., 1995; Schimmel et al.,

2003). Although the seismic anomaly had been initially interpreted as a fossil mantle plume related
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to the voluminous flood basalts that are interfingered with the basin’s sediments, Sleep (2003) related

such anomaly to a different plume - the Paraná plume - that would have crossed the Amazon rift at

about 85 Ma and reached the Brazilian northeast through lateral flow along sublithospheric channels.

Moreover, the laterally flowing magmas would have ponded in front of the São Francisco craton’s

thick lithosphere, which would have behaved as a lithospheric dam. The dam would have eventually

been breached on the northern and southern edges, reaching the continental margins and forming the

Fernando de Noronha and Martin Vaz hotspot tracks.

Interestingly, our tomographic images at 200 - 450 km depth reveal a low-velocity channel in

the asthenospheric mantle trending in the NE-SW direction, bordering the Borborema plateau to the

West. We propose that this low-velocity channel is the seismic signature of the lateral flow postulated

in Sleep (2003). Moreover, if our interpretation were correct, the tomographic images suggest the flow

has two EW trending offshoots under the Araripe basin and along the Patos Lineament, respectively,

and that it spreads along the equatorial margin upon reaching the Potiguar Basin. The vertical cross-

sections in Figure 7 additionally suggest that the shallow (100 km depth) low velocity anomaly might

be connected to this lateral flow, which would support our postulated ponding of plume material at the

edge of the continent. Realize that although the numerical experiments presented in Figures 12 and 13

do show that the connection might be an artifact resulting from smearing along the ray-paths, they do

not preclude the anomalies from being actually connected. Nonetheless, more detailed tomographic

images are needed in order to resolve the continuity of the shallow and deep low-velocity anomalies.

Indepedent evidence for our postulated channel of lateral asthenospheric-flow has been sought in

published compilations of surface heat-flow (Davies et al., 2013; Hamza et al., 2005; Hamza and Silva

Dias, 2003; Hamza and Muñoz, 1996). All compilations roughly agree that the Borborema Province is

a region of relatively higher heat-flow when compared to the surrounding geological provinces; how-

ever, those studies targeted lateral variations on either global or continental scales, and do not seem

to have enough resolution to resolve lateral variations on the same scale that our tomographic images

resolve lateral S-velocity variations. Another source for independent validation of our postulated as-

thenospheric channel is seismic anisotropy, as strain can lead to the alignment of its fast anisotropic

axis in the direction of flow (e.g. Zhang and Karato, 1995). Unfortunately, only SKS splitting esti-

mates are available in the Province (Bastow et al., 2015), and they seem to either be dominated by

fossil anisotropy in the lithosphere or yield null results due to cummulative effect of travelling through

anisotropic layers with orthogonally oriented fast axes.
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6.2 Plateau uplift

Regarding uplift of the Borborema Plateau, as reviewed in section 2, traditional explanations fall into

one of the following two categories: (i) permanent topography, in which the high topography is ex-

plained through isostatic compensation due to thickening of the underlying crust (Oliveira & Medeiros,

2012; Morais Neto et al., 2009); and, (ii) dynamic topography, in which the high topography is ex-

plained through thermal doming due to either a mantle plume (Jardim de Sá et al., 1999) or a hot,

low-density body in the upper mantle (Ussami et al., 1999). Alternatively, it has recently been pro-

posed that the Borborema Plateau’s high topography is not the result of tectonic uplift, but differential

stretching of the lithosphere due to the stronger rheology of the southern Plateau (Luz et al., 2015b).

As stated before, fast- and low-velocity anomalies observed in tomographic images of the upper

mantle are commonly interpreted in terms of temperature variation (Goes et al., 2005; James et al.,

2004; Goes et al., 2000). However, variations in seismic velocity can also result from changes in chem-

ical composition, temperature, partial melts, and/or fluids. This question was thoroughly investigated

in Artemieva et al. (2004), who assessed the relative contributions of thermal and non-thermal effects

on global tomographic maps of seismic S-velocity (VS) and attenuation (QS) through comparison

with maps of the thermal structure of the continental upper mantle. In their study, they reported that

the sign of VS (andQS) usually inversely correlates with lithospheric temperature, and that theoretical

V T
S (and QT

S ) values calculated solely from temperature anomalies are capable of explaining observed

variations in VS (and QS) in 50% of the continental areas at 100 km depth. Moreover, a detailed

inspection of the comparison maps shows that most of the Brazilian northeast falls within that 50%

region, although the eastern half of the Borborema Province seems to have S-velocities a bit (∼2%)

above the theoretical values. In any case, Artemieva et al. (2004) warn about interpreting small-scale

anomalies due to different lateral resolution between temperature and tomographic maps.

Creep processes in the lower lithosphere can be modeled through a visco-elastic medium where

viscosity depends exponentially on pressure and the inverse absolute temperature (Turcotte & Schu-

bert, 1973). Thus, for rocks kept at a given pressure (depth), an increase in temperature will rapidly

decrease viscosity, reduce the depth at which viscoelastic relaxation occurs, and make the lithosphere

more easily deformable through thermally activated creep processes. The tomographic slices devel-

oped in this study at 100-150 km depth (Fig. 6a,b) demonstrate that the southern Plateau is underlain

by relatively fast lithospheric mantle. Fast velocities actually continue across the southern border of

the plateau and into the São Francisco craton but, as discussed in Section 5, seismic structure is not

well resolved south of 10oS latitude (Fig. 9). Using a thermal interpretation of the velocity anomalies

(Artemieva et al., 2014), and further relating temperature to rheology (Turcotte and Schubert, 1973),

we can conclude that the southern Plateau constitutes a colder, rheologically stronger lithospheric
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block within the Borborema Province. Thus, if our thermal interpretation of the velocity anomalies is

correct, the tomographic images developed for the Borborema Province favor the differential stretch-

ing model proposed by Luz et al. (2015b) to explain the elevated topography of the southern Bor-

borema Plateau. Our conclusion is in broad agreement with a recent spectral analysis of magnetic

data that shows that Curie depths in the Borborema Province are - on average - reached at shallower

depths north of the Patos Lineament (Correa et al., 2016), which implies the lineament separates hotter

(weaker) from colder (stronger) lithosphere to the North and South, respectively.

The origin of the relatively high elevations also observed in the northern Plateau, nonetheless,

remains unexplained. The vertical cross-section along latitude 6oS (Fig. 7a) shows that the low ve-

locity anomaly at 150 km depth under the northern Plateau might be connected with the postulated

lateral flow bordering the southern Plateau to the west. This suggests thermal doming due to a hotter-

than-average mantle might be the origin for tectonic uplift in the northern plateau. However, the entire

lithospheric mantle right above the postulated lateral flow seems to have been thermally heated, and

only the region between the southern Plateau and the Araripe basin displays an elevated topogra-

phy. Indeed, Oliveira & Medeiros (2012) noted a non-zero areal integral of free-air gravity anomalies

throughout the Province, which indicates its topography might have a dynamic component. Dynamic

topography due to thermal doming along the postulated lateral mantle flow might be responsible for

the dynamic component of uplift on a regional scale, but cannot explain the detailed, short-wavelength,

topography.

7 CONCLUSIONS

Teleseismic P-wave tomography has been used to investigate the seismic structure of the lithospheric

and sub-lithospheric mantle beneath the Borborema Province of NE Brazil. Our tomographic images

reveal a low velocity anomaly close to the western border of the Borborema Plateau that might rep-

resent a lateral flow originating from a distant Paraná plume in SE Brazil. We suggest that intraplate

volcanism results from ponding of this lateral flow at the corner of the continent, and that this low-

velocity channel might be responsible for a dynamic component of the long-wavelength Borborema

Province’s topography. The tomographic images also reveal that the lithosphere north of the Patos

Lineament is slower than that south of the lineament, supporing the differential stretching model of

Luz et al. (2015b) as a valid explanation for the elevation of the southern Borborema Plateau. Why the

northern Plateau is also at high elevation, however, remains enigmatic.
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Hamza, V. M., & Muñoz, M. ,1996. Heat flow map of South America. Geothermics, 25(6), 599-646.

Hansen, S. E., Nyblade, A. A., & Benoit, M. H. ,2012. Mantle structure beneath Africa and Arabia from

adaptively parameterized P-wave tomography: Implications for the origin of Cenozoic Afro-Arabian tec-

tonism.Earth and Planetary Science Letters, 319, 23-34.

James, D. E., Boyd, F. R., Schutt, D., Bell, D. R., & Carlson, R. W. ,2004. Xenolith constraints on seismic

velocities in the upper mantle beneath southern Africa. Geochemistry, Geophysics, Geosystems, 5(1).
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FIGURE CAPTIONS

Figure 1 - Topographic map of the Borborema Province with the main geological features highlighted.

Red dots indicate the location of the Cenozoic volcanic bodies, and the dashed lines mark the trend

of the corresponding magmatic alignments (Macau-Queimadas and Fernando de Noronha-Mecejana).

The purple pentagons indicate the location of mesas covered by the Serra dos Martins formation and

the white pentagons the location of AFTA samples from Morais Neto et al. (2009). The boundaries of

the Borborema Plateau is marked through a solid blue line (Adapted from Almeida et al. (2015)).

Figure 2 - (Upper left) Location of the 58 seismic stations used in this study. All stations were

equipped with broadband seismometers, except for the INCT-ET sites marked with white triangles,

which were equipped with short-period seismometers. (Upper right) Distribution of the control grid

nodes through the study volume. The control nodes are interspaced at 0.4 degrees in the horizontal

directions, and 40 km in the vertical direction. (Bottom) Location of the 121 seismic sources selected

for analysis. The stars represents the localization for the 101 events used to get the P phase and the

circles shows the localization for the 20 events used to find the PKPdf phase.

Figure 3 - (a) Raw vertical component broadband recordings for a 5.5 mb teleseismic event located in

the South American Plate. The traces are aligned with respect to the theoretical P wave arrival time, as

predicted by IASP91. (b) Same waveforms aligned with respect to their relative arrival time, band-pass

filtered in the 0.6-1.6 Hz frequency band. (c) Filtered traces in (b) superimposed.

Figure 4 - Relative residual histograms from P-wave seismograms. PKPdf arrivals are illustrated in

white, and the distribution of all phases is shown in black. A Gaussian distribution (thin red solid line)

has been superimposed to assess the relative residual pattern.

Figure 5 - Rose diagram for the 101 teleseismic P-wave events developed in this study. The radial

axis indicates number of events. Note the preferential sampling of our dataset in the NE-SW direction,

with a heavy bias towards the South American subduction zone.

Figure 6 Horizontal slices through the 3D target volume at several key depths, showing velocity

perturbations obtained after inversion of P-wave relative residuals. Triangles mark the locations of

the seismic stations, while the black, solid lines mark the boundaries of the main geological features.

P.B. stands for Parnaı́ba Basin; S.F.C., São Francisco Craton; A.B., Araripe Basin; R.T.J, Recôncavo-

Tucano-Jatobá; B.P., Borborema Plateau; P.L., Patos Lineament; Pb.L., Pernambuco Lineament; S.D.,
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Sertaneja Depression; Po.B., Potiguar Basin; MQA, Macau-Queimadas Alingment; FNMA, Fernando

Noronha-Mecejana Alingment.

Figure 7 - EW (top) and NS (bottom) cross-sections cutting through the 3D target volume, obtained

from inversion of P-wave relative residuals. The inset in the upper-left corner displays the location of

the cross-sections. Note the presence of a shallow low-velocity anomaly under the northeastern most

corner of the Province.

Figure 8 - Trade-off curves utilized to determine damping and smoothing during the tomographic

inversion. (a) Damping is set to ε = 1 and smoothness is varied to find an optimal value of η = 0.00001;

(b) Smoothness is fixed (η = 0.00001) and damping is varied to determine an optimal value of 30; (c)

Damping is set to 30 and smoothness is varied to confirm the value found in (a).

Figure 9 - Input (left) and recovered (right) checkerboard models utilized in the resolution test. We

used a 100 km length-scale for the alternating pattern in all directions, with a separation of about 40

km between anomalies. A Gaussian noise of zero mean and 50 ms of standard deviation is used to

contaminate the synthetic ”data”. The input pattern is well recovered north of latitude 10oS and east

of longitude 40oW.

Figure 10 - Input (left) and recovered (right) checkerboard models for synthetic tests: E-W cross-

sections from a) 6.2 S; b) 8 S; c) 9.5 S. Typical smearing can be seen were the distribution of the

stations is poor and at depths below 400 km.

Figure 11 - Input (left) and recovered (right) checkerboard models for synthetic tests: N-S slices from

a) 36.4 W; b) 38 W; c) 39.7 W.

Figure 12 - Input and recovered (left and right, respectively) model with P wave velocity anomalies

for synthetic tests. Depth slices for: a) 100 km; b) 150 km; c) 250 km. The images shows a good lateral

resolution for all depths. However, a vertical smearing is found in the output image at 150 km (figure

b left).

Figure 13 - Input and recovered (left and right, respectively) model with P wave velocity anomalies

for synthetic tests. E-W slices from the figure 12 for: a) 6o S, b) 6.5o S. The vertical smearing make

the anomalies seems connected in the output image (figure b).
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Figure 1. Topographic map of the Borborema Province with the main geological features highlighted. Red dots

indicate the location of the Cenozoic volcanic bodies, and the dashed lines mark the trend of the corresponding

magmatic alignments (Macau-Queimadas and Fernando de Noronha-Mecejana). The purple pentagons indicate

the location of mesas covered by the Serra dos Martins formation and the white pentagons the location of AFTA

samples from Morais Neto et al. (2009). The boundaries of the Borborema Plateau is marked through a solid

blue line (Adapted from Almeida et al. (2015)).
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Figure 2. (Upper left) Location of the 58 seismic stations used in this study. All stations were equipped with

broadband seismometers, except for the INCT-ET sites marked with white triangles, which were equipped with

short-period seismometers. (Upper right) Distribution of the control grid nodes through the study volume. The

control nodes are interspaced at 0.4 degrees in the horizontal directions, and 40 km in the vertical direction.

(Bottom) Location of the 121 seismic sources selected for analysis. The stars represents the localization for the

101 events used to get the P phase and the circles shows the localization for the 20 events used to find the PKPdf

phase.
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Figure 3. (a) Raw vertical component broadband recordings for a 5.5 mb teleseismic event located in the South

American Plate. The traces are aligned with respect to the theoretical P wave arrival time, as predicted by

IASP91. (b) Same waveforms aligned with respect to their relative arrival time, band-pass filtered in the 0.6-1.6

Hz frequency band. (c) Filtered traces in (b) superimposed.
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number of events. Note the preferential sampling of our dataset in the NE-SW direction, with a heavy bias

towards the South American subduction zone.
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Figure 6. Horizontal slices through the 3D target volume at several key depths, showing velocity perturbations

obtained after inversion of P-wave relative residuals. Triangles mark the locations of the seismic stations, while

the black, solid lines mark the boundaries of the main geological features. P.B. stands for Parnaı́ba Basin;

S.F.C., São Francisco Craton; A.B., Araripe Basin; R.T.J, Recôncavo-Tucano-Jatobá; B.P., Borborema Plateau;

P.L., Patos Lineament; Pb.L., Pernambuco Lineament; S.D., Sertaneja Depression; Po.B., Potiguar Basin; MQA,

Macau-Queimadas Alingment; FNMA, Fernando Noronha-Mecejana Alingment.
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Figure 7. EW (top) and NS (bottom) cross-sections cutting through the 3D target volume, obtained from inver-

sion of P-wave relative residuals. The inset in the upper-left corner displays the location of the cross-sections.

Note the presence of a shallow low-velocity anomaly under the northeastern most corner of the Province.
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Figure 8. Trade-off curves utilized to determine damping and smoothing during the tomographic inversion. (a)

Damping is set to ε = 1 and smoothness is varied to find an optimal value of η = 0.00001; (b) Smoothness is

fixed (η = 0.00001) and damping is varied to determine an optimal value of 30; (c) Damping is set to 30 and

smoothness is varied to confirm the value found in (a).
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Figure 9. Input (left) and recovered (right) checkerboard models utilized in the resolution test. We used a 100

km length-scale for the alternating pattern in all directions, with a separation of about 40 km between anomalies.

A Gaussian noise of zero mean and 50 ms of standard deviation is used to contaminate the synthetic ”data”. The

input pattern is well recovered north of latitude 10oS and east of longitude 40oW.
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Figure 10. Input (left) and recovered (right) checkerboard models for synthetic tests: E-W cross-sections from

a) 6.2 S; b) 8 S; c) 9.5 S. Typical smearing can be seen were the distribution of the stations is poor and at depths

below 400 km.
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Figure 11. Input (left) and recovered (right) checkerboard models for synthetic tests: N-S slices from a) 36.4

W; b) 38 W; c) 39.7 W.
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a)

b)

c)

Output

Output

Output

Figure 12. Input and recovered (left and right, respectively) model with P wave velocity anomalies for synthetic

tests. Depth slices for: a) 100 km; b) 150 km; c) 250 km. The images shows a good lateral resolution for all

depths. However, a vertical smearing is found in the output image at 150 km (figure b left).
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Figure 13. Input and recovered (left and right, respectively) model with P wave velocity anomalies for synthetic

tests. E-W slices from the figure 12 for: a) 6o S, b) 6.5o S. The vertical smearing make the anomalies seems

connected in the output image (figure b).
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Caṕıtulo 5

Artigo 2

O artigo a seguir, denominado Stress Transfer During The Opening of the

Equatorial Atlantic: Tectonic Inheritance and Plume-Assisted Delamination,

discute um novo modelo tectônico para a abertura do Atlântico na região equatorial, no

qual as estruturas Pré-Cambrianas e a delaminação da litosfera equatorial teriam sido

responsáveis pela transferência e rotação dos esforços durante os estágios de rifteamento

na região equatorial.

O artigo foi submetido no dia 02/02/2018 na revista Terra Nova.

Nas próximas páginas segue o manuscrito completo do artigo.
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ABSTRACT 

We propose a new tectonic framework for the opening of the Equatorial Atlantic that 

links rift migration in the equatorial region, stress transfer and rotation across Precambrian rigid 

blocks, and lithospheric delamination assisted by a mantle plume. The existence of a mantle 

thermal minimum at the Earth’s equator, acting as a ‘locked zone’ in the equatorial region, had 

been invoked in the past to explain the anomalous opening of the Equatorial Atlantic. Theoretical 

and observed stress rotations are found to be inconsistent with this hypothesis, and a new 

tectonic model is proposed based on recent tomographic images of the NE Brazilian upper 

mantle. The new model invokes stress transfer across rigid blocks in NE Brazil during South 

Atlantic rift propagation, and delamination of equatorial lithosphere under the Benue Trough of 

Africa. The development of a sheared margin along the Equatorial region is found consistent 

with amagmatic extension along continent-continent transforms. 

Keywords: Equatorial Atlantic, stress transfer, plume-assisted delamination, equatorial thermal 

minimum. 
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INTRODUCTION 

 The opening of the Equatorial Atlantic was the tectonic event that finalized the separation 

between Eurafrica and the Americas.  It is generally accepted that the initial stages of Pangea 

break-up were marked by the eruption of the basalts that make the Central Atlantic Magmatic 

Province (CAMP) at approximately 199 Ma (Marzoli et al., 1999), which was followed soon 

after (180 to 190 Ma) by seafloor spreading in the Central Atlantic (e.g. Torsvik et al., 2008).  

Development of the South Atlantic basin came next (125 to 130 Ma), along with major 

reorganization of plate motion and ridge activity (Torsvik et al., 2008). The Early Cretaceous 

also witnessed propagation of rifting into the North Atlantic, eventually leading to separation 

between Greenland and Iberia from North America (Klitgord and Schouten, 1986). Opening of 

the Equatorial Atlantic did not occur until the Early Aptian (~119 Ma), the separation between 

South America and Africa being fully completed by Albian times (~100 Ma) (Torsvik et al., 

2008). More importantly, the opening of the Equatorial Atlantic has been labeled as anomalous; 

it consists of a broad, east-west trending mega-shear belt with large fracture zones that offset the 

Mid-Atlantic Ridge (Bonatti, 1996), in contrast to a prevalent NS opening of the South, Central, 

and North Atlantic oceans. 

The anomalous opening of the Equatorial Atlantic has sometimes been explained through 

the presence of a long-lived equatorial mantle thermal minimum (Bonatti et al., 1993; Bonatti, 

1996). Its existence was originally proposed by Bonatti et al. (1993) for the suboceanic mantle 

based on two independent lines of evidence: (i) Petrological evidence, which included low ratios 

of refractory to incompatible elements found in Mid Ocean Ridge Peridotites (MORPs) and high 

Na and Fe contents – normalized at 8% MgO – found in fresh Mid Ocean Ridge Basalts 

(MORBs) collected along the Romanche Fracture Zone, implying a low degree of melting and a 
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cold upper mantle; and (ii) Geophysical evidence, which included reported maximum depths of 

the zero-age topography of the Mid Atlantic Ridge (MAR) axis in the equatorial area and a 

relatively high-velocity zone (low temperature) in the equatorial region imaged in the high-

resolution S-wave tomography of Zhang & Tanimoto (1992). According to that explanation, the 

equatorial thermal minimum would have existed under equatorial Pangea and acted as a ‘locked 

zone’ upon impingement of the northward propagating South Atlantic rift in the Early 

Cretaceous, forming a zone of diffuse continental deformation at the Equator characterized by 

anomalously slow amagmatic extension along continent-continent transforms.  

An expected consequence of a cold, thick belt of continental lithosphere acting as a 

‘locked zone’ in the Equatorial region would have been the development of significant shear 

stresses within the zone of diffuse deformation, and the rotation of the total stress field. Indeed, 

stress rotation has been reported in a kinematic framework proposed by Matos (1999) for the NE 

Brazilian region; however, basic calculations of the theoretical stress field developed here for the 

zone of diffuse deformation predict that the expected sense of rotation is opposite to that inferred 

from geological observations. Moreover, the postulated existence of thick, cold lithosphere along 

the Equatorial margin - as expected after long-term cooling above an equatorial thermal 

minimum - is found hard to reconcile with recent tomographic images of the NE Brazilian upper 

mantle (Simões Neto et al., 2017). Here, we outline a new tectonic framework for the opening of 

the Equatorial Atlantic that integrates the kinematic framework of Matos (1999) with the recent 

tomographic images of Simões Neto et al. (2017). The new framework proposes that inherited 

Precambrian structures were responsible for stress transfer and stress rotation during the initial 

rifting stages, and that delamination of the Equatorial lithosphere - aided by erosion and 
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entrainment from the St. Helena plume - was the event that allowed continental breakup to 

progress across the Equatorial region.  

 

KINEMATIC FRAMEWORK  

 Chronostratigraphic data from a number of rift basins in NE Brazil and West Africa were 

utilized by Matos (1992; 1999) to constrain the temporal and spatial interaction of the rift phases 

in the region. Rift basins are distributed over three main rift axes: the Gabon-Sergipe-Alagoas 

(GSA) trend, the Recôncavo-Tucano-Jatobá (RTJ) trend, and the Cariri-Potiguar (CP) trend (see 

Fig. 1), and up to three different tectonic stages – labeled as Syn-rift I, II, and III - were 

identified from discrete episodes of half-graben formation.  

The Syn-rift I stage would have started in the Late Jurassic and consisted in the 

development of a shallow and widespread depression - the African-Brazilian Depression - 

elongated in the NS direction and reaching as far north as the Patos Shear Zone (Fig. 1a). 

Remnants of this regional intracontinental basin are preserved in the Gabon, Congo, and Cabinda 

basins of Africa, and in the Northeast Brazilian basins of Recôncavo, Tucano-Jatobá, Sergipe-

Alagoas, and Araripe as alluvial fans and fluvial deposits with subordinate evaporites and aeolian 

sediments (Netto and Oliveira, 1985).  

The Syn-rift II stage witnessed stretching and thinning of the crust along three main 

linear trends: GSA and RTJ, approximately following a NS direction (Fig. 1b); and CP, along a 

more NE-SW orientation (Fig. 1c). Similar tectonic characteristics – they are all a few tens of 

kilometers wide and a few hundred kilometers long - are shared among these intracontinental rift 

valleys, the location of which was likely controlled by inherited Precambrian structures (Matos 

1992; 1999). The Syn-rift II stage was subdivided into two sub-stages – Syn-rift IIa and IIb – 
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based on biostratigraphic research that revealed a subtle but significant diachronism for the onset 

of rifting between the southern basins (GSA and RTJ) and the CP trend. During the Syn-rift IIa 

stage (Early Berriasian) rifting would have been characterized by simultaneous EW extension of 

the southern basins (Magnavita, 1992), developing a rift bifurcation that would have been likely 

controlled by preexisting Precambrian structures such as the São Francisco-Congo craton and the 

Pernambuco-Ngaoundere Shear Zone (see Matos (1999) and references therein). During the Syn-

rift IIb stage (Late Berriasian – Early Barremian) rift development would have migrated 

northwestwards, developing the NE-SW linear trend delineated by the CP rift basins (Fig. 1c). 

Again, Precambrian structures, mostly supracrustal interior fold belts and upper crustal 

heterogeneities, likely controlled the nucleation of the resulting extensional faults (Matos, 1999).  

Magmatic activity appears to have been restricted to the north of the Patos Shear Zone 

during the Syn-rift I and Syn-rift II stages. In NE Brazil, it is represented by an arcuate array of 

tholeiitic dykes - Rio Ceará-Mirim magmatism – that intrude Precambrian basement rocks along 

the southern edge of the onshore Potiguar basin. K-Ar ages range between 150 and 120 Ma, 

displaying two peaks at 145 and 130 Ma (e.g. Oliveira, 1992). In Africa, magmatism is 

represented by the Burashika volcanic complex of the Benue Trough - with reported K-Ar ages 

of 147±7 Ma – and earlier granitic intrusions in the Nigerian Plateau (see Matos (1999) and 

references therein). The lack of Late Jurassic magmatism along the RTJ and GSA rift systems is 

remarkable and suggestive cold, non-volcanic rifting (Matos, 1999). 

Finally, the Syn-rift III stage would have been marked by a significant change in rift 

kinematics during Late Barremian times (Matos, 1999). Intracontinental shear and rifting would 

have initiated in the Benue Trough and along the Equatorial branch at this stage, while rifting 

and sedimentation along the RTJ and CP trends - including the on-shore Potiguar basin, but not 
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its off-shore counterpart - would have been aborted. At the same time the southern branch would 

have also resumed its northward propagation along the GSA trend, to eventually become linked 

to the Equatorial branch. The overcoming of this last link between Africa and Brazil would have 

been characterized by a very fast and focused stretching phase, along a roughly linear hinge zone 

cutting at high angles across Precambrian structures (Matos, 1999).   

 

STRESS ROTATION: SHEARING VS PRECAMBRIAN CONTROLS 

 One of the main consequences of the kinematic framework described above - as already 

noted by Matos (1999) - is the significant rotation of stresses that the NE Brazilian region had to 

undergo through the various rifting stages. A first, clockwise stress rotation is inferred from the 

change in the orientation of the linear trends of rifting when transitioning from the Syn-rift IIa 

stage to the Syn-rift IIb stage. The NS elongation of the Afro-Brazilian Depression (Syn-rift I) 

and the predominant NS orientation of the GSA and RTJ trends (Syn-rift IIa) suggest a least 

compressional stress in the EW direction, while the preferred NE-SW orientation of the CP trend 

(Syn-rift IIb) suggests a NW-SE direction for the least compressional stress. A second, counter-

clockwise rotation is inferred from the transition from the Syn-rift IIb stage to the Syn-rift III, for 

which the reactivation of the GSA trend and the shearing along the Equatorial branch and Benue 

Trough indicates a return of the least principal stress to its original EW orientation.  

We first explore if shearing due to the presence of cold upper mantle in the equatorial 

zone – as proposed in Bonatti (1996) - could explain the clockwise stress rotation reported in 

Matos (1999). According to Bonatti (1996), initial impingement of the northward propagating 

South Atlantic rift would have created a zone of diffuse deformation in the cold, strong 

equatorial lithosphere (Fig. 2a) that would have significantly slowed down or arrested rift 
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propagation. Due to the low magmatic budget of a cold lithosphere, initial attempts at rifting 

would have happened in isolated nuclei scattered within the zone of diffuse deformation (Fig. 

2b), with normal propagation from these nuclei resulting in short-lived oceanic rift segments and 

the formation of incipient, EW-oriented continent-continent transforms. Initial opening in the 

Equatorial region would have thus occurred predominantly through strike-slip motion, with 

further opening resulting in a cluster of short ridge segments separated by long-offset transforms 

(Fig. 2c).  

Let’s thus assume – as Bonatti (1996) did – that this belt of cold upper mantle also 

existed in the Cretaceous at the time of opening of the Equatorial Atlantic. The impingement of 

the north-propagating South Atlantic rift upon this cold belt (and, perhaps, the south-propagating 

Central Atlantic rift) would have resulted in the development of shear stresses on the overlying 

lithosphere (Fig. 2a), which would have been superimposed to the existing regional stresses 

responsible for the South (and Central) Atlantic rift propagation. Assuming an EW orientation 

for the least principal regional stress and right-lateral shearing, the new angle of the least 

principal stress can be obtained from (Turcotte & Schubert, 2002) 

tan 2 = 2xy/(xx-yy),                                                           (1) 

where xx would be the regional least compressive stress, yy would be the regional maximum 

compressive stress, xy would be the additional shear stress in the cold equatorial lithosphere, 

and  would represent the angle of rotation (counter-clockwise positive). Following the 

convention that compressive stresses are positive (Turcotte & Schubert, 2002), we obtain that xx 

– yy < 0 and xy < 0 which, according to eq. (1), make tan 2 > 0. This result implies that the 

least principal stress will rotate counter-clockwise at an angle of  < 45o (see Appendix A). This 

analysis demonstrates that shearing superimposed to the regional stresses may rotate the least 
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principal stress significantly; however, a positive sign in the tangent of the angle indicates a 

counter-clockwise rotation, contrary to that reported in Matos (1999). 

The result outlined above suggests that shearing of a postulated cold lithospheric mantle 

at the Earth’s equator was either insignificant or not present at all. The reported stress rotation 

might then have been the result of superposition of the regional stress field with a local stress 

field generated at preexisting, local Precambrian structures. Recall that Matos (1999) proposed 

the network of Precambrian shear tracks and interior fold belts that pervade the region, along 

with upper crustal heterogeneity, as nucleating the border faults bounding the CP basins. 

Interestingly, Matos (1999) also invoked a local stress field – due to a triangular crustal block 

separating the RTJ and GSA trends - to explain the preservation of the NW-SE stresses in the 

RTJ during the Syn-rift III stage. Moreover, note that if preexisting Precambrian structures were 

responsible for the first clockwise stress rotation, then the second, counter-clockwise rotation 

associated to the Syn-rift IIb to Syn-rift III transition would simply result from the reported 

eastwards migration of rifting to the GSA trend, away from the local CP structures. 

 

STRESS TRANSFER: RHEOLOGY & PLUME-ASSISTED DELAMINATION 

Another important consequence of the kinematic framework presented in Matos (1999) is 

the migration of rifting during the transition from the Syn-rift IIa to the Syn-rift IIb stage, and 

from the Syn-rift IIb to the Syn-rift III stage. For the first migration, Matos (1999) reports that 

rifting along the GSA and RTJ trends was aborted (or slowed-down) to jump northwestwards to 

the CP trend; and, for the second migration, that rifting along the CP trend became aborted, to be 

immediately resumed farther East along the GSA trend. Most importantly, the second transfer 

occurred while intracontinental shear and rifting initiated along the Benue Trough and the 
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Equatorial branch. The Equatorial thermal minimum hypothesis postulated by Bonatti (1996) 

predicts that – at the onset of rifting – small ridge segments will nucleate within the region of 

diffuse deformation. One could interpret the aborted Cariri Valley rift basins as failed attempts to 

ridge nucleation in the equatorial zone; why the GSA rift basins - also located above the thermal 

minimum and magma-starved – would have been successful in generating oceanic lithosphere, 

however, would be harder to explain. 

Rift migration might be easier to explain through mechanisms invoking transfer of stresses 

across rigid blocks. More specifically, we invoke a stress transfer mechanism similar to that 

proposed by Nyblade & Brazier (2002) for the East African Rift System (EARS). The EARS 

consists of two branches – the Eastern rift and the Western rift – that developed mainly within 

the Proterozoic mobile belts surrounding the Archean Tanzania craton. As the Eastern rift 

terminates abruptly when intersecting the Eastern margin of the craton, Nyblade & Brazier 

(2002) proposed that the Tanzania craton behaved as a rigid tectonic block that transferred 

stresses from the Eastern rift and into the Western rift. Similarly, a rheologically strong block has 

been identified under the southern Borborema Plateau from receiver function modeling (Almeida 

et al., 2015; Luz et al., 2015) and tomographic imaging (Simões Neto et al., 2017); and, also 

similarly, we note that the RTJ trend terminates abruptly upon impingement on this postulated 

strong block (see Fig. 3). Thus, for the first rift migration (Syn-rift IIa to Syn-rift IIb), rifting 

along the synchronous RTJ and GSA trends could have been equally arrested upon impingement 

against the rigid, southern Borborema Plateau lithosphere in the Late Barressian, and stresses 

transferred West to initiate rifting along the weaker CP lithosphere.  

 For the second rift migration (Syn-rift IIb to Syn-rift III), we propose that stress transfer 

was promoted through weakening of the lithosphere under the Benue Trough after erosion and 
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entrainment of upwelling plume material. Paleogeographic reconstructions show that the St. 

Helena hotspot was centered at the point of contact between the Benue Trough and present-day 

northeastern South America (see inset in Fig. 3). Numerical experiments have demonstrated that 

plumes have the potential to erode the base of the lithosphere and promote the accumulation of 

melt that would weaken the overlying lithosphere (e.g. Sobolev et al., 2011). The tomographic 

slices of Simões Neto et al. (2017) display a notorious low-velocity anomaly at 100 km depth 

under this northeastern most corner (Fig. 3), suggestive of an extremely thin lithosphere. 

Additionally, lithospheric delamination was also suggested from an old Nd-Sr-Pb isotopic and 

rare earth study of MAR glasses collected across the equatorial fracture zones (Schilling et al., 

1994), in which volatile and radiogenic Pb-rich lumps were interpreted as reflecting early 

dispersion of the St. Helena plume under a thick lithosphere, followed by redistribution due to 

intense shearing, continental lithosphere delamination, and secondary mantle convection. 

Moreover, a recent paleogeographic reconstruction of the lithospheric thickness of Pangea based 

on present-day surface-wave tomography maps of lithospheric and sub-lithospheric S-velocity  

(McKenzie et al., 2015) suggests that the region of thin lithosphere could have extended farther 

north and east under Africa before continental breakup. Plume-assisted delamination could thus 

have been the event that weakened the lithosphere under the Benue Trough, transferring 

extensional stresses Eastwards across the more rigid lithosphere separating the CP, the Benue 

Trough, and the GSA rift basins, and completing the continental breakup between Africa and the 

Americas. 

 

DISCUSSION 
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The stress transfer model presented here naturally explains the migration of rifting and 

the stress rotation inferred from the kinematic model of Matos (1999). Should the Equatorial 

thermal minimum hypothesis be completely abandoned? As described earlier, several lines of 

evidence were presented in Bonnatti et al. (1993) that argued in favor of a cold upper mantle in 

the Equatorial region. Moreover, recent tomographic images of the Atlantic basin developed 

from interstation, fundamental-mode, Rayleigh-wave phase velocities (James et al., 2014) seem 

to be consistent with such a hypothesis. Indeed, the tomographic images show a linear trend of 

slow velocities closely following the surface trace of the MAR down to 125 s (~200 km depth) 

that is interrupted by a patch of faster velocities in the Equatorial region, as expected from lower 

temperatures in a cold lithospheric and sub-lithospheric mantle. However, note that seismic 

evidence and the older petrological and geophysical evidence presented in Bonatti et al. (1993) 

refer to an oceanic upper mantle. Evidence for its extrapolation to a subcontinental mantle was 

presented in Bonatti (1996), but the evidence was much less compelling. The argument for a 

subcontinental cold belt relied on two observations: (i) today’s equatorial South America and 

western Africa are regions of thick cratonic lithosphere and low heat flow; and (ii) today’s Benue 

Trough and Amazon Basin, which are regions of low-lying topography, lie in equatorial Pangea 

in Paleogeographic reconstructions, so they could have been the isostatic response to a cold, 

thick lithosphere overlying an Equatorial thermal minimum. It is generally accepted that the 

Benue Trough, for instance, was initiated in the Late Cretaceous in relation to the opening of the 

Atlantic Ocean (see e.g. Benkhelil, 1989; Akpan et al., 2016). 

Why the Equatorial Atlantic ended up opening predominantly along EW-oriented 

transforms is thus still pending a full explanation. Bonatti (1996) invoked amagmatic extension 

along continent-continent transforms separating small, magma-starved ridge segments that would 
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eventually succeed in creating oceanic lithosphere, and become separated by long-offset 

transform faults. According to our stress transfer model, relatively rigid lithosphere must have 

separated the CP basins from the Benue Trough at the onset of delamination, so the development 

of the Equatorial branch would still have had to cut across cold, relatively thick Precambrian 

lithosphere. The low magmatic budget and preferential opening along continent-continent 

transforms might thus still remain a plausible mechanism, but developing on a patch of old, 

Precambrian lithosphere rather than on thick lithosphere overlying a global Equatorial mantle 

thermal minimum.  

 

CONCLUSIONS 

 Summarizing, we have proposed a new tectonic framework for the opening of the 

Equatorial Atlantic that substantiates the kinematic framework of Matos (1999). We have 

demonstrated that the shearing of cold, thick lithosphere over the Equatorial thermal minimum 

postulated in Bonatti (1996) is inconsistent with stress rotation recorded in the NE Brazil rift 

basins. We have proposed that stress transfer across a postulated rigid block under the southern 

Borborema Plateau of NE Brazil (Syn-rift IIa to Syn-rift IIb), and an across rigid lithosphere 

after plume-assisted delamination under the Benue Trough of Africa (Syn-rift IIb to Syn-rift III) 

provide a more plausible explanation of the kinematic framework. Amagmatic extension along 

continent-continent transforms might still be a viable mechanism for the opening along the 

Equatorial branch, but the presence of a global thermal minimum around the Earth’s equator is 

not required.  
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APPENDIX A 

 Let’s assume that a block of rigid material, representing the belt of cold equatorial mantle 

postulated in Bonatti (1996), is subject to extensional (deviatoric) stresses on the left and right 

sides and to right-lateral shearing on the top and bottom sides. If a coordinate system is defined 

with the x-axis positive to the left (West) and the y-axis is positive down (South), the stress 

tensor for the rigid block is given by 

xx – yy < 0; xy=yx < 0,                                                (A.1) 

where xx and yy are the normal stresses and xy=yx are the shear stresses. Note that if we 

assume that normal stresses are compressive under compression, shear stresses will be positive 

under left-lateral shearing (Fig. A1a). 

 Let’s next obtain the principal stresses representing the full stress regime of the rigid 

block. The general expressions for the stresses in a new coordinate system that is rotated an 

angle  with respect to the original coordinate system are given by (Turcotte & Schubert, 2002) 

x’x’ = xx cos2 + yy sin2 + xy sin2 

y’y’ = xx sin2 + yy cos2 – xy sin2                                              (A.2) 

x’y’ = y’x’ = ½ (yy –xx) sin2 + xy cos 2 

where x’x’, y’y’, and x’y’=y’x’ are the normal and shear stresses in the rotated system, 

respectively. The orientation of the principal axes of stress is obtained by making x’y’=y’x’=0, 

so that 

    tan 2 = 2xy/(xx-yy),                                                 (A.3) 

and the principal stresses are then obtained by substituting eq. (A.3) into eqs (A.2). Also note 

that, by substracting x’x’ from y’y’ in eqs (A.2), we obtain that 

x’x’-y’y’ =  (xx-yy) cos 2 + 2 xy sin 2.                               (A.4) 
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 Considering that, for the rigid block, xy < 0 and xx-yy <0 (eqs A.1) and according to 

eq. (A.3), we conclude that  

tan 2 > 0.                                                          (A.5) 

A positive tangent implies in two possible situations (Fig. A1b): 

(i) 0 < 2 < /2, in which case sin 2 > 0 and cos 2 > 0. As x’x’-y’y’ < 0 (eq. A4), the least 

compressive stress is x’x’ and form an angle of 0 <  < /4 with respect to the original x-

axis. 

(ii)  < 2 < 3/2, in which case sin 2 < 0 and cos 2 < 0. As x’x’-y’y’ > 0 (eq. A4), the least 

compressive stress is y’y’ and, as before, form an angle of 0 <  < /4 with respect to the 

original x-axis. 

We thus conclude that right-lateral shearing of the rigid block would result in a counter-

clockwise rotation of the least compressive stress at an angle less than /4 with respect to its 

orientation before shearing. 
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FIGURES 

 

Figure 01 – Schematic representation of the kinematic framework of Matos (1999) for the 

Northeast Brazilian rift system. (A) Syn-rift I - An Afro-Brazilian Depression is formed through 

extensional deformation south of the Patos Lineament. (B) Syn-rift IIa – Continental stretching 

driven by EW oriented regional stresses initiates synchronously along the GSA and RTJ trends. 

(C) Syn-rift IIb – Rifting is slowed down or arrested along the GSA and RTJ trends, migrating 

northwestwards to initiate rifting along the NE-SW oriented CP trend. (D) Syn-rift III – 
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Northward propagation of the GSA trend is resumed and rifting along the Equatorial branch is 

inititated. Adapted from Matos (1999). TBL –  Transbrasiliano Lineament; SF – São Francisco 

Craton; C – Congo Craton; ABD – Afro-Brazilian Depression; PB – Parnaíba Basin; PSZ – 

Patos Shear Zone; PeSZ – Pernambuco Shear Zone; R – Recôncavo; T – Tucano; J – Jatobá; G – 

Gabon; SA – Sergipe-Alagoas; A – Araripe Basin; I  –  Iguatu, Lima Campos, Icó Basin; RP – 

Rio Do Peixe Basin 
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Figure 02 – Opening of the Equatorial Atlantic across cold lithosphere overlying an Equatorial 

mantle thermal minimum. (A) Impingement of the South Atlantic rift branch and (perhaps) the 

Central Atlantic rift branch upon the cold lithosphere creates a zone of diffuse deformation; (B) 

Initial rifting occurs as amagmatic extension along continent-continent transforms separating 

small, short-lived ridge segments within the zone of diffuse deformation; (C) Further opening 

results in the formation of long-offset transforms separating short ridge segments in the 

Equatorial zone. Adapted from (Bonatti, 1996). 
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Figure 03 – Tomographic slice at 100 km depth with the postulated regions of strong rheology 

and delamination superimposed. Blue areas signify faster-than-average velocities, and are 

generally associated to regions of low temperature and strong rheology; red areas signify slower-

than-average velocities, and are generally associated to regions of high temperature and weak 

rheology. Triangles indicate the location of seismic stations utilized in the tomographic study. 

The inset indicates the location of the St. Helena hotspot at the time of initiation of rifting in the 

Equatorial Atlantic. Adapted from Simões Neto et al. (2017). 
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Figure A1 – (A) Stress diagram showing the positive direction of normal (compressional) and 

shear (left-lateral) stresses (left), according to the coordinate system with a positive-left x-axis 

and a positive-down y-axis (right). (B) Stress diagram showing the direction and relative size of 

the principal stresses obtained from eq. (A.4) and (A.5). Note that, in both situations, the least 

principal stress is rotated counter-clockwise with respect to the x-axis. 
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Discussão

As caracteŕısticas mais importantes reveladas pelas imagens tomográficas do manto

superior da Prov́ıncia Borborema desenvolvidas neste estudo, são: (i) a existência de um

manto litosférico relativamente mais rápido sob a parte sul do Planalto da Borborema,

em comparação com as regiões próximas (incluindo a parte norte do planalto); (ii) a pre-

sença de uma anomalia de baixa velocidade rasa (< 150 km) sob o canto mais ao norte da

Prov́ıncia Borborema e (iii) a presença de uma faixa com tendência nordeste-sudoeste de

material de baixa velocidade em profundidades astenosféricas. Essas observações trazem

informações importantes para os modelos de soerguimento do planalto (intraplaca) e vul-

canismo propostos para a Prov́ıncia de Borborema, assim como para modelos de abertura

do Oceano Atlântico na zona equatorial.

6.1 Vulcanismo intraplaca

O vulcanismo Cenozoico é evidenciado ao longo de dois alinhamentos magmáticos: o

Alinhamento Fernando Noronha-Mecejana (AFNM), principalmente off-shore e tendência

na direção leste-oeste, e o Alinhamento Macau-Queimadas (AMQ), localizado on-shore e

tendência na direção norte-sul. Uma análise regional da distribuição espacial e temporal

de idades K/Ar para amostras de rochas magmáticas e vulcânicas na Prov́ıncia Borborema

por Mizusaki et al. (2002) conclúıram que as idades radiométricas com menos de 80 Ma

se formaram após atividades de hot-spot. Os autores observaram que, de acordo com os

dados petrográficos e geoqúımicos, as rochas provavelmente foram formadas durante o

processo tectônico de deriva para o oeste da Placa Sul-Americana, depois de ser separada

da Placa Africana, e que representavam os restos de uma grande pluma (St. Helena) que
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induziu a separação continental e a abertura do Atlântico equatorial. Os autores também

observaram que o hot-spot mais intenso teria evolúıdo ao longo do AFNM, que exibe uma

tendência para o oeste. A origem do vulcanismo do AMQ relacionada a uma pluma do

manto também havia sido proposta por Jardim de Sá et al. (1999), apesar da sua falta

de uma progressão da idade e da sua orientação ortogonal em relação ao movimento da

placa (Almeida et al., 1988). Além disso, a análise de dados geoqúımicos mostrou que o

magmatismo AMQ poderia ser igualmente explicado através de processos metassomáticos

na litosfera inferior seguido de movimento ascendente do manto terrestre para uma área

de menor pressão (Silveira, 2006).

Com base em determinações de idade de 40Ar/39Ar, Knesel et al. (2011) observaram

que a atividade vulcânica no continente foi ativa entre 93 e 7 Ma e que não parou antes do

ińıcio do vulcanismo em Fernando de Noronha, demonstrando que a sobreposição de tempo

é superior a 15 Ma entre os alinhamentos magmáticos. Os autores argumentaram que a

duração prolongada, o pequeno volume e a falta de progressão clara do vulcanismo on-shore

com a idade, sugerem que essa atividade seria originada por uma convecção edge-driven.

De acordo com o resultado da modelagem numérica (King e Anderson, 1998), uma célula de

convecção de pequena escala pode se formar no manto sub-litosférico ao lado de mudanças

rápidas na espessura litosférica, quando os contrastes das temperaturas através do limite

quase vertical são pequenos. O fluxo descendente é esperado ao lado da fronteira, enquanto

o fluxo na direção ascendente seria observado a distâncias entre 100 e 600 km. De acordo

com Knesel et al. (2011) as correntes de convecção edge-driven são capazes de produzir,

ao longo do tempo, magmatismo intraplaca e produzir um arrasto do manto litosférico

frio para o interior do manto subjacente quente. Esse fluxo também explicaria a falta de

progressão da idade ao longo da MQA e, como uma célula de convecção em pequena escala

viajaria com a placa, também explicaria o caráter de longa vida do vulcanismo on-shore.

O mapeamento da espessura da zona de transição sob a Prov́ıncia Borborema com

funções de receptor já demonstrou a ausência de anomalias térmicas profundas que pode-

riam estar relacionadas à passagem de uma pluma do manto (Pinheiro e Julià, 2014). As

imagens tomográficas, apresentadas neste trabalho, demonstram a presença de uma ano-

malia de baixa velocidade sob o canto nordeste da Prov́ıncia a 100 km de profundidade,

limitada pelo alinhamento Macau-Queimadas ao oeste e pelo Lineamento Patos ao sul (fi-

gura 3.7). A localização desta anomalia de baixa velocidade coincide com a anomalia de



Caṕıtulo 6. Discussão 125

geoide de 10m, relatada por Ussami et al. (1999). A polaridade negativa da anomalia ob-

servada, seu caráter superficial e a sobreposição geográfica da borda ocidental com o AMQ,

sugerem que esta anomalia pode representar a assinatura śısmica da célula de convecção

em pequena escala postulada por Knesel et al. (2011). A modelagem numérica prevê que

a convecção de edge-driven domine o fluxo sub-litosférico para contrastes de temperatura

pequenas, tolerando um fluxo astenosférico do continente para oceano seguindo um fluxo

de Couette (King e Anderson, 1998). A seção transversal na latitude 6 oS (figura 3.9 a)

mostra uma mudança de velocidade da onda P astenosférica (250 km de profundidade)

no AMQ de ∼ 0,1 km/s, o que se traduziria em uma temperatura contraste de 100 oC

(Cammarano et al., 2003). Provavelmente o contraste de velocidade de 0,1 km/s está

sendo subestimado, pois o damping durante a inversão tomográfica tenderá a suavizar a

variação da velocidade. Ainda assim, esse contraste de temperatura é cerca de 1 ordem

de grandeza maior do que o requerido para a convecção por edge-driven, sugerindo que o

fluxo astenosférico, em grande escala e para o leste, é o efeito dominante.

Alternativamente, Sleep (2003) propõe que o vulcanismo intraplaca no nordeste do

Brasil, com menos de 85 Ma, pode ser explicado através do fluxo sub-litosférico lateral. A

fonte desse fluxo seria a cauda de pluma, agora centrada sob a bacia do Paraná, que foi

localizada em outros estudos tomográficos (VanDecar et al., 1995; Schimmel et al., 2003).

Embora a anomalia śısmica tenha sido inicialmente interpretada como uma pluma de manto

fóssil, relacionada a inundação de basaltos impregnados com os sedimentos da bacia, Sleep

(2003) relaciona essa anomalia a uma pluma diferente – a pluma do Paraná - que teria

atravessado o cráton Amazônico, há cerca de 85 Ma, e atingiu o nordeste brasileiro através

do fluxo lateral ao longo dos canais sublitosféricos. Além disso, o magma, que fluiria

lateralmente, teria ficado em frente à espessa litosfera do cráton do São Francisco, que

teria se comportado como uma ”represa”litosférica. Essa represa teria, eventualmente,

sofrido uma ruptura nas bordas norte e sul, atingindo as margens continentais e formando

o hot-spot de Fernando de Noronha e Martin Vaz.

Curiosamente, as imagens tomográficas com 150 a 300 km de profundidade, apresen-

tadas neste trabalho, revelam um canal de baixa velocidade no manto astenosférico na

direção nordeste-sudoeste, contornando o Planalto da Borborema a oeste. Além disso,

se este canal de baixa velocidade fosse a assinatura śısmica do fluxo lateral postulado

por Sleep (2003), as imagens tomográficas sugerem que o fluxo tem dois ramos: um com
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tendências de leste-oeste sob a bacia de Araripe e outro ao longo do Lineamento Patos, e

que ele se espalha ao longo da margem equatorial ao atingir a Bacia Potiguar. Importante

notar que as secções transversais mostram que a anomalia rasa de baixa velocidade (100

km de profundidade) está conectada a esse fluxo lateral, suportando a interpretação de

material de pluma que ficou acumulada na borda do continente ao invés de uma célula de

convecção de pequena escala independente. Contudo, essa conexão pode ser resultado dos

efeitos resultantes da distribuição dos raios (veja figura 2.2).

6.2 Soerguimento do Planalto

Em relação ao soerguimento do Planalto de Borborema, as explicações tradicionais se

enquadram em uma das seguintes duas categorias: (i) topografia permanente, na qual a

topografia alta é explicada através da compensação isostática devido ao espessamento da

crosta subjacente (Oliveira e Medeiros, 2012; Morais Neto et al., 2009); e (ii) topografia

dinâmica, na qual a topografia alta é explicada através de elevação térmica devido a uma

pluma do manto (Jardim de Sá et al., 1999) ou a um corpo quente e de baixa densidade

no manto superior (Ussami et al., 1999). Alternativamente, foi proposto que a alta to-

pografia do Planalto de Borborema não seja o resultado do soerguimento tectônico, mas

ao estiramento diferencial da litosfera devido à diferença de reologia entre o Planalto da

Borborema e a Depressão Sertaneja (Luz et al., 2015).

As anomalias de velocidade rápida e baixa, observadas nas imagens tomográficas do

manto superior, são comumente interpretadas em termos de variação de temperatura (Goes

et al., 2000, 2005; James et al., 2004). No entanto, variações na velocidade śısmica também

podem resultar de mudanças na composição qúımica, partial melting e/ou fluidos. Artemi-

eva et al. (2004), avaliou as contribuições relativas dos efeitos térmicos e não térmicos nos

mapas tomográficos globais da velocidade da onda S (VS) e da atenuação (QS) através da

comparação com mapas da estrutura térmica do manto superior continental. Os autores

relataram que o sinal de VS (e QS) geralmente se correlaciona inversamente com a tem-

peratura litosférica, e os valores teóricos V T
S (e QT

S ) calculados exclusivamente a partir de

anomalias de temperatura são capazes de explicar variações observadas em VS (e QS) em

50 % das áreas continentais a 100 km de profundidade. Além disso, uma inspeção deta-

lhada dos mapas de comparação mostra que grande parte do Nordeste Brasileiro pertence
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a esses 50 %, embora a metade oriental da Prov́ıncia de Borborema pareça ter velocidades

S um pouco acima do valor teórico (∼ 2 %). Em qualquer caso, Artemieva et al. (2004)

alertaram sobre a interpretação de anomalias em pequena escala devido à resolução lateral

diferente entre a temperatura e os mapas tomográficos.

Processos de deformação por fluxo lento na litosfera inferior podem ser modelados

através de um meio viscoelástico em que a viscosidade depende exponencialmente da

pressão e do inverso da temperatura absoluta (Turcotte e Schubert, 1973). Assim, para

as rochas mantidas a uma dada pressão (ou profundidade), um aumento de temperatura

diminuirá rapidamente a viscosidade, reduzindo a profundidade na qual o relaxamento vis-

coelástico ocorre e tornando a litosfera mais facilmente deformável. As fatias tomográficas

desenvolvidas neste estudo a 100-150 km de profundidade (figura 3.6a, b) demonstram que

o planalto do sul está subjacente a um manto litosférico relativamente mais rápido. As

velocidades rápidas continuam na fronteira sul do planalto e no Cráton São Francisco, mas,

conforme discutido nos testes de resolução, a estrutura śısmica não está bem resolvida ao

sul da latitude de 10 o S (figura 3.11) . Utilizando uma interpretação térmica das anomalias

de velocidade (Artemieva et al., 2004), e relacionando ainda a temperatura com a reologia

(Turcotte e Schubert, 1973), é posśıvel concluir que o sul do Planalto constitui um bloco

litosférico mais frio e reologicamente mais forte dentro da Prov́ıncia Borborema. Assim,

se a interpretação térmica das anomalias de velocidade apresentada neste trabalho estiver

correta, as imagens tomográficas desenvolvidas para a Prov́ıncia Borborema favorecem o

modelo de estiramento diferencial proposto por Luz et al. (2015).

A origem da elevação observada ao norte do planalto, no entanto, permanece inexpli-

cada. A seção transversal vertical ao longo da latitude 6 oS (figura 3.9a) mostra que a

anomalia de baixa velocidade a 150 km de profundidade abaixo da parte norte do planalto

está conectada com o fluxo lateral postulado, que faz fronteira com o planalto do sul a

oeste. Isso sugere um domeamento térmico devido a um manto mais quente do que a média

como origem para o soerguimento tectônico na parte norte do Planalto. No entanto, todo

o manto litosférico logo acima do fluxo lateral postulado parece ter sido aquecido termica-

mente enquanto apenas a região entre a parte sul do Planalto e a bacia de Araripe exibem

uma topografia elevada. Cabe mencionar que Oliveira e Medeiros (2012) observaram ano-

malias gravimétricas de ar-livre não nulas em toda a Prov́ıncia Borborema, o que indica

que sua topografia poderia ter um componente dinâmico regional. A topografia dinâmica
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devido ao domeamento térmico, ao longo do fluxo do manto lateral postulado, poderia ser

responsável pelo componente dinâmico da elevação em uma escala regional.

6.3 Transferências de esforços durante a Abertura do

Atlântico na zona equatorial

O bloco reologicamente mais forte, postulado através dos resultados tomográficos apre-

sentados, poderia também explicar o marco cinemático, proposto por Matos (1999), para

a migração do rifteamento nas bacias do Nordeste. Em primeiro lugar, avaliamos a via-

bilidade que um manto frio na zona equatorial, como proposto por Bonatti (1996), possa

explicar a rotação dos esforços descritos por Matos (1999). É posśıvel estimar a influência

desse manto superior frio, durante a abertura do Atlântico equatorial, através de cálculos

do campo de esforços teóricos. O choque da abertura do Atlântico Sul, que se propagava

na direção norte, nesse cinturão frio resultaria em tensões de cisalhamento sobre a litosfera,

que se adicionariam aos esforços regionais resultantes da propagação do rifte do Atlântico

Sul. Seguindo Turcotte e Schubert (2002), o novo ângulo do esforço principal mı́nimo seria:

tan 2θ = 2σxy
σxx − σyy

, (6.1)

onde σxx será o esforço compressivo mı́nimo, σyy será o esforço compressivo máximo, σyy
será o esforço de cisalhamento adicional na litosfera fria e θ representará o ângulo de

rotação (onde é assumido que o sentido anti-horário será positivo). Utilizando a convenção

adotada por Turcotte e Schubert (2002), na qual os esforços compressivos são positivos,

é obtido que σxx − σyy < 0 e σxy < 0, onde, de acordo com a equação (6.1), tan2θ > 0.

Este resultado mostra que o esforço principal mı́nimo será rotacionado no sentido anti-

horário em um ângulo de θ < 45o. Esta análise demonstra que o cisalhamento adicionado

aos esforços regionais pode rotacionar o esforço mı́nimo principal; no entanto, um sinal

positivo na tangente do ângulo indica uma rotação no sentido anti-horário, contrariamente

à relatada em Matos (1999).

O resultado descrito sugere que o cisalhamento do manto litosférico frio postulado no

equador foi insignificante. Assim, a rotação de esforços relatada poderia ter sido o re-

sultado da soma do campo de esforços regionais com o campo de esforços locais, gerado
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por estruturas Pré-Cambrianas locais preexistentes (estruturas essas relatadas por de Ma-

tos (1999). Curiosamente, Matos (1999) também invocou um campo local de esforços -

devido a um bloco crustal triangular que separa os trends RTJ e GSA - para explicar a

preservação dos esforços noroeste-sudoeste no trend RTJ durante o estágio Syn-rift III.

Além disso, se as estruturas Pré-Cambrianas preexistentes fossem responsáveis pela pri-

meira rotação dos esforços no sentido horário, a segunda rotação no sentido anti-horário,

associada à transição Syn-rift IIb para Syn-rift III, resultaria simplesmente da migração

do rifteamento para leste ao longo do trend GSA, longe das estruturas do trend CP.

Outra consequência importante do quadro cinemático apresentado em Matos (1999) é

a migração do rifteamento durante a transição do Syn-rift IIa para o estágio Syn-rift IIb e

do Syn-rift IIb para o estágio Syn-rift III. Para a primeira migração, Matos (1999) relata

que o rifteamento ao longo dos trends GSA e RTJ foi abortado (ou desacelerado) para

pular para o noroeste até o trend CP; e, para a segunda migração, o rifteamento ao longo

do trend CP abortou, e foi imediatamente retomado para o leste ao longo do trend GSA.

Mais importante, a segunda transferência ocorreu enquanto o cisalhamento e rifteamento

intracontinental iniciou ao longo da Depressão de Benue e da região Equatorial.

A migração do rifteamento pode ser explicada através de mecanismos que invocam a

transferência de esforços através de blocos ŕıgidos, semelhante ao proposto por Nyblade

e Brazier (2002) para o Sistema de Riftes do Leste Africano (EARS1). O EARS consiste

em dois ramos - o rifte oriental e o rifte ocidental - que se desenvolveram principalmente

nos cinturões orogênicos do Proterozoico que cercam o cráton da Tanzania. A medida

que o rifte oriental termina abruptamente ao se cruzar com a margem oriental do cráton,

Nyblade e Brazier (2002) propuseram que o cráton da Tanzânia se comportou como um

bloco tectônico ŕıgido que transferiu os esforços, que estavam concentrados no rifte oriental,

para o rifte ocidental. De modo similar, um bloco reologicamente forte foi identificado sob

a parte sul do Planalto Borborema a partir da modelagem da função de receptor (Almeida

et al., 2015; Luz et al., 2015) e as imagens tomográficas realizadas neste trabalho; foi

observado que o trend RTJ termina abruptamente após o choque neste bloco forte (ver

figura 6.1). Assim, para a primeira migração do rifte (Syn-rift IIa para Syn-rift IIb), o

rifteamento ao longo dos trends RTJ e GSA poderia ter sido bloqueado após o choque

contra essa litosfera ŕıgida no final do Berriasiano, e os esforços transferidos para Oeste
1 inglês: East African Rift System
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para iniciar rifteamento ao longo da litosfera mais fraca do trend CP.
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Figura 6.1: Fatia tomográfica a 100 km de profundidade com as regiões postuladas de reologia forte e
delimitação superpostas. As áreas azuis significam velocidades mais rápidas do que a média, e geralmente
são associadas a regiões de baixa temperatura e reologia forte; As áreas vermelhas significam velocidades
mais lentas do que a média, e geralmente são associadas a regiões de alta temperatura e reologia fraca. Os
triângulos indicam a localização das estações śısmicas utilizadas no estudo tomográfico. A inserção indica
a localização do hotspot de St. Helena no momento do ińıcio do rifting no Atlântico Equatorial.

Para a segunda migração (Syn-rift IIb para Syn-rift III), é proposto que a transferência

de esforços foi promovida através do enfraquecimento da litosfera sob a Fossa de Benue,

após a erosão causada por uma pluma. As reconstruções paleogeográficas mostram que o

hotspot de St. Helena foi centrado no ponto de contato entre a Depressão de Benue, e o

atual nordeste da América do Sul (ver inserção na figura 6.1). Experimentos numéricos

demonstraram que as plumas têm o potencial de corroer a base da litosfera e promover

a acumulação de magma que enfraqueceria a litosfera subjacente (por exemplo,Sobolev

et al. (2011)). A fatia tomográfica exibe uma notória anomalia de baixa velocidade a 100
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km de profundidade, abaixo deste canto do nordeste (figura 6.1), sugerindo uma litosfera

extremamente fina. Além disso, a delaminação litosférica também foi sugerida a partir

de um estudo de rochas coletadas nas zonas de fratura equatorial (Schilling et al., 1994),

o qual encontrou elementos que indicaram a dispersão da pluma de Santa Helena sob

a litosfera, seguida da redistribuição devido ao cisalhamento, delaminação da litosfera

continental e uma convecção secundária no manto. Além disso, uma recente reconstrução

paleogeográfica da espessura litosférica de Pangeia, com base em mapas de tomografia de

ondas de superf́ıcie atuais (McKenzie et al., 2015), sugere que a região da litosfera fina

poderia ter se estendido mais a norte e leste sob a África antes da separação continental.

A delaminação ocasionada pela pluma poderia, portanto, ter sido o evento que enfraqueceu

a litosfera sob a Depressão de Benue, transferindo esforços extensionais para o leste através

da litosfera mais ŕıgida separando o trend CP, a Depressão de Benue e as bacias de rifte

GSA.
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Caṕıtulo 7

Conclusões

As imagens tomográficas revelam uma anomalia de baixa velocidade perto da borda

ocidental do Planalto da Borborema que poderia ter sido originada por um fluxo lateral

proveniente da pluma do Paraná. Os resultados indicam que o vulcanismo intraplaca é o

resultado da acumulação deste fluxo lateral no canto do continente e que este canal de baixa

velocidade possa ser responsável por um componente dinâmico da topografia regional da

Prov́ıncia Borborema. As imagens tomográficas também revelam que a litosfera ao norte

do Lineamento Patos é mais lenta do que a litosfera ao sul do lineamento, apoiando o

modelo de estiramento diferencial de Luz et al. (2015) como uma explicação válida para a

elevação da parte sul do Planalto da Borborema. A razão para a região norte do planalto

também estar elevada, no entanto, continua sendo enigmática.

Esses resultados tomográficos também foram usados para comprovar o marco cinemático

de Matos (1999). A partir dos cálculos teóricos do campo de esforços, realizados nesse tra-

balho, foi mostrado que o cisalhamento de uma litosfera fria e espessa sobre o mı́nimo

térmico equatorial, postulado em Bonatti (1996), é inconsistente com a rotação dos es-

forços registrada nas bacias de rifte da região Nordeste. Além disso, a presença dessa

litosfera mais fria e ŕıgida contrasta com os resultados tomográficos do manto superior.

Portanto, é proposto que a transferência de esforços em um bloco ŕıgido, localizado na

parte sul do planalto da Borborema, (Syn-rift IIa para Syn-rift IIb) e uma litosfera ŕıgida

após a delaminação assistida por uma pluma (Syn-rift IIb para Syn-rift III) fornecem uma

explicação mais plauśıvel do marco cinemático.
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Nacional de Estudos Tectônicos, Sociedade Brasileira de Geologia, Lençóis, Brazil, Bo-
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Pinheiro A., Julià J., Normal thickness of the upper mantle transition zone in the NE Brazil

does not favor mantle plumes as origin for intraplate Cenozoic volcanism., Geophysical

Journal International., 2014, vol. 199, p. 996
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Apêndice A

Resultados para a tomografia telesśısmica de onda S

Nesse apêndice serão apresentados os resultados da tomografia telesśısmica para a onda

S. Na figura A.1, são mostradas as estações śısmicas que registraram as ondas śısmicas com

fase S. A rede combinada de estações inclui: (i) 17 estações de banda larga pertencentes a

Rede Sismográfica do Nordeste (RSISNE); (ii) 4 estações de banda larga que operaram sob

a iniciativa do Instituto do Milênio; (iii) 8 estações de banda larga que foram implanta-

das pelo projeto Borborema Deep Electromagnetic and Sismic (BODES); (iv) e a estação

da Rede Sismográfica Global (GSN:Global Seismograph Network, U.S. Geological Survey)

localizada em Riachuelo (RCBR), em operação desde 1999. Diferente da tomografia de

onda P, não foram utilizadas as estações de peŕıodo curto para os eventos de fase S, pois a

frequência utilizada para filtrar as formas de onda não seria suficiente para registrar essa

fase. O peŕıodo de funcionamento das redes foram sobrepostas no tempo e tinham pelo

menos uma estação comum (RCBR).

Para a realização da tomografia foram considerados eventos telesśısmicos com distâncias

epicentrais (fonte-estação) entre 30o e 95o. Estas distâncias epicentrais garantem que as

ondas S diretas sejam registradas nos sismogramas sem interferência com chegadas de ou-

tros percursos telesśısmicos. Os eventos selecionados possuem magnitudes maiores que 5.5

mb. No total, foram selecionados 108 eventos telesśısmicos, resultando em 1561 medições

de chegadas de onda S registradas nas estações sismográficas na Prov́ıncia Borborema. To-

das as fases foram marcadas nas componentes transversais das formas de onda registradas.

A Figura A.2 mostra a distribuição dos eventos com relação ao centro da área de estudo

e, para melhor visualizar a frequência de eventos em cada azimute, é mostrada na Figura

A.3 a distribuição de eventos em um diagrama roseta. Assim como os eventos usados para

a fase P, grande parte dos eventos que registraram a fase S tem origem na subdução da
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Figura A.1: Localização das 30 estações usadas para gerar as imagens tomográficas para a onda S.

Placa de Nazca sob a Placa Sul Americana.

Histogramas para os reśıduos relativos da fase S são mostrados na Figura A.4. Para

a fase S a média e desvio padrão são -0.016 e 1,41 s, respectivamente. Na figura A.4a é

mostrada a distribuição dos reśıduos relativos da fase S após a inversão. Os valores da

média dos coeficientes de correlação e dos desvios padrões dos coeficientes de correlação

para a fase S são mostrados na figura A.5. Cada ponto corresponde a um evento registrado

por um conjunto de estações.

A figura A.6 mostram as curvas de trade-off entre o RMS do dado e a rugosidade do

modelo final e entre o RMS do dado e a variância do modelo final. A partir dessas curvas,

são definidos os valores de η e ε. O método para encontrar os valores é o mesmo que foi
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Figura A.2: Distribuição dos eventos utilizados neste trabalho. Os pontos vermelhos marcam os eventos
utilizados para marcar a fase S.
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Figura A.3: Distribuição dos 108 eventos telesśısmicos (para a fase S) usados para gerar a imagem
tomográfica 3D da área de estudo. Para referência a quantidade aproximada de eventos para cada azimute
é mostrado na figura.

descrito no caṕıtulo 3. Os valores usado para η e ε foram 0,001 e 100, respectivamente. O

modelo final reduz o RMS do dado de 1442,73 para 570,36 ms (o que corresponde a uma

mudança na variância do dado de 2,083 s2 para 0,325 s2), ou seja, 60, 6%.

Os resultados tomográficos para a onda S são mostrados nas figuras A.7 a A.10. A

figura A.7 contém as principais caracteŕısticas geológicas, como o Planalto de Borborema,

o cráton de São Francisco, e a Bacia do Parnáıba. Os resultados para a onda S também

apresentam as mesmas caracteŕısticas dos apresentados para a onda P, mas com menor
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Figura A.4: Histogramas dos reśıduos relativos para fase S antes da inversão (a) e a distribuição dos
reśıduos S após a inversão (direita). Uma função de Gauss (b) foi adicionada para referência.
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Figura A.5: Estat́ısticas associadas aos conjuntos de traços para cada evento com fase S. Na parte de
cima são mostrados os desvios padrões das medidas dos coeficientes de correlação para cada evento, e na
parte de baixo são mostrados os desvios padrões para os coeficientes de correlação cruzada máximo para
cada evento. Os valores são associados com cada evento registrado pelo conjunto de estações (108 eventos
para a fase S). Todos os valores dos coeficientes de correlação estão acima de 80 %.

resolução. Isso deve-se a menor quantidade de estações, pois foram exclúıdas as estações

de peŕıodo curto. Mesmo assim é posśıvel localizar a anomalia de baixa velocidade (em



Apêndice A. Resultados para a tomografia telesśısmica de onda S 151
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Figura A.6: Método usado para estimar os parâmetros de suavidade e amortecimento na inversão de onda
S.

vermelho) na parte norte do Planalto de Borborema e a predominância de anomalias de

alta velocidade (em verde) na parte sul.
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Figura A.7: Fatias horizontais através do modelo de solução 3-D obtido por inversão do conjunto de
dados: a) 100 km de profundidade; b) 200 km de profundidade; c) 300 km de profundidade; d) 400 km de
profundidade.
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Figura A.8: Fatias verticais através do modelo de solução 3-D.
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Figura A.9: Fatias verticais (no sentido N-S) através do modelo de solução 3-D obtido por inversão do
conjunto de dados (indicado em azul na figura A.5): a) 6oS; b) 7oS; c) 8oS e d) 9oS.
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Figura A.10: Fatias verticais (no sentido E-W) através do modelo de solução 3-D obtido por inversão do
conjunto de dados (indicado em verde na figura A.5): a’) 36oW; b’) 36.5oW; c’) 37.5oW and d’) 38oW.
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