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DISSERTAÇÃO SUBMETIDA AO PROGRAMA DE PÓS-GRADUAÇÃO
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Vê! Arguta ciência altaneira,

como de altos picos examinando

o moderno, emitindo ordens

absolutas sucessivas. Porém de
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cendo à minha mãe, Eliana Macedo, por tudo que ela fez e faz até hoje por mim,
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t́ıtulo de Mestre em Geof́ısica.
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Neste trabalho temos por intuito a investigação, em ampla cobertura paleolati-

tudinal, da variabilidade dos principais termos zonais (com relação à componente di-

polar) ao longo de quatro intervalos do tempo geológico com distintas frequências de

reversão de polaridade do campo geomagnético - o Superchron Normal do Cretáceo

(84 - 125 Ma) e o Superchron Reverso do Permo-Carbońıfero (262 - 318 Ma), mag-

netozonas estas cujas frequências de reversão de polaridade do campo tendem a

zero. Além dos peŕıodos geológicos com baixa frequência de reversão de polaridade

do campo, a literatura apresenta estudos sobre peŕıodos nos quais a polaridade do

campo geomagnético reverteu com frequências mais altas, e um deles de interesse

especial neste trabalho: a Hiperzona de Polaridade Mista do Permo-Triássico (228 -

266 Ma). Também foi investigado como as contribuições dipolares ocorrem em uma

escala temporal menor, como nos últimos 50 mil anos, incluindo a observação em

uma excursão, utilizando análise de modelos de campo. A partir de seleções de dados

direcionais de estudos paleomagnéticos, o desenvolvimento deste estudo possibilitou

averiguar a flutuação das componentes não-dipolares em relação à componente di-

polar ao longo do tempo, em intervalos de taxa de reversão de polaridade distintas,

e que foram reflexo de condições geodinâmicas diferentes da história da Terra ao

longo do Fanerozoico. Os resultados sugeriram que algumas feições do campo geo-

magnético - o quadrupolo e octupolo - e seus comportamentos contribúıram com a

intensidade do campo não-dipolar nas diferentes janelas de interesse.
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ASSESSMENT OF THE VARIABILITY OF THE RELATIVE

CONTRIBUTIONS OF ZONAL HARMONIC TERMS AS A FUNCTION OF

GEOMAGNETIC REVERSAL RATE THROUGHOUT THE PHANEROZOIC

Roberto Macedo Araujo

December/2021

In this work we aim to investigate, in a wide paleolatitudinal coverage, the vari-

ability of the main zonal terms (with respect to the dipolar component) over four

geological time intervals with different frequencies of reversal of the polarity of the

geomagnetic field - the Cretaceous Normal Superchron (84 - 125 Ma) and the Permo-

Carboniferous Reversed Superchron (262 - 318 Ma), magnetozones whose field po-

larity reversal frequencies tend to zero. In addition to the geological period with a

low frequency of reversal of the polarity of the field, the literature presents studies

on periods in which the polarity of the geomagnetic field has reversed with higher

frequencies, and one of them of special interest in this work: the Permo-Triassic

Mixed Polarity Hyperzone (228 - 266 Ma). It was also investigated how dipole con-

tributions occur on a smaller temporal scale, such as in the last 50 thousand years,

including observation on an excursion, using field model analysis.Based on selections

of directional data from paleomagnetic studies, the development of this study makes

it possible to ascertain the fluctuation of non-dipolar components in relation to the

dipolar component over time, in different polarity reversal rate intervals, which were

a reflection of different geodynamic conditions from Earth’s history throughout the

Phanerozoic. The results suggested that some features of the geomagnetic field -

the quadrupole and octupole - and their behavior contributed to the intensity of the

non-dipole field in the different time frames of interest.
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2 Campo Geomagnético: Aspectos gerais 3

2.1 Representação e principais feições do CG . . . . . . . . . . . . . . . . 3
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A.1 Funções harmônicas . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 73
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śısmicas no núcleo, com graduações em latitude. Ondas S diretas

(SKS) na esquerda e ondas P diretas (PKP) à direita.Wavelegs se-
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e a inclinação predita pelo modelo DGA para diferentes valores de

termos zonais não dipolares. (a) G2 = 10% (linha pontilhada e G3
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95% associado às incertezas dos termos G2 e G3. N é o número de
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amarela corresponde ao limite de confiança de 95% associado às in-

certezas dos termos G2 e G3. N é o número de polos utilizados no

processamento. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 49

A.1 Representação do gradiente de uma função escalar em coordenadas

esféricas. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 74

xiii



Lista de Tabelas

6.1 Melhor ajuste para os termos G2 e G3 e incertezas associadas para os
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Caṕıtulo 1

Introdução

É de consenso entre pesquisadores da área de Geomagnetismo e Paleomagnetismo

que uma interação complexa, e que ainda demanda mais subśıdios para a sua plena

compreensão, governa os processos geodinâmicos entre o núcleo, o manto e a crosta

do planeta Terra (EIDE e TORSVIK, 1996). Certamente, um dos problemas mais

fascinantes, enigmáticos e que perdura na área das Ciências da Terra são aqueles

que versam sobre a forma como o geod́ınamo auto-sustentado se mantém contra a

dissipação ôhmica ao longo da evolução da Terra (KUANG e BLOXHAM, 1997;

JACKSON et al., 2000; CHRISTENSEN e TILGNER, 2004).

Acredita-se que o campo geomagnético (CG) possui caracteŕıstica fortemente di-

polar durante os superchrons – magnetozonas de longa duração (aproximadamente

107 anos), caracterizadas como peŕıodos de polaridade geomagnética simples e, por-

tanto, exibindo frequências de reversão de polaridade geomagnética (fr) pratica-

mente nulas, conforme discutido por Biggin et al., (2008) para o Superchron Nor-

mal do Cretáceo (CNS; aproximadamente 84 – 125 Ma – OPDYKE e CHANNEL,

1996; LOWRIE e KENT, 2004) e para o Superchron Reverso do Permo-Carbońıfero

(SRPC; aproximadamente 262 – 318 Ma – OPDYKE e CHANNEL, 1996. OLI-

VEIRA et al., 2018). Por outro lado, foi relatada uma menor contribuição dipolar

para intervalos de maior frequência de reversão, como o Jurássico (e.g., MCFAD-

DEN et al., 1991; BIGGIN et al., 2008; FRANCO et al., 2019); os útimos 5 Ma

(e.g., JOHNSON et al., 2008) e a Hiperzona de Polaridade Mista do Permo-Triássico

(HPMI; aproximadamente 266 – 228 Ma – NAWROCKI et al., 1993; YUGAN et

al., 2000; HOUNSLOW e BALABANOV, 2018; FRANCO et al., 2019). Essas in-

formações podem ser adquiridas por avaliações do CG passado através de análises

de variação paleo-secular (VPS), relacionadas à variabilidade espaço-temporal na

direção e intensidade do CG (MERRILLet al., 1996; LHUILLIER e GILDER, 2013).

Para uma janela geológica cuja polaridade do CG se manteve, seja normal ou

reversa, é denominada um peŕıodo de chron de polaridade (105 a 106 anos). Em

janelas de tempo mais extensas (∼107 anos), esse peŕıodo de polaridade estável

1



é denominado de superchron (MCFADDEN e MERRILL, 1997). Alguns autores

(e.g., TARDUNO et al., 2002) indicam que as caracteŕısticas inerentes ao CG, como

frequência de reversões de polaridade e variação secular, são bem estudadas durante

os superchrons.

O objetivo deste trabalho é o de se prover novos subśıdios acerca da seguinte

questão: Como se deu, ao longo do tempo de diferentes janelas geológicas, a con-

tribuição dos principais termos zonais não-dipolares do CG? Esse estudo será feito

através de intervalos de tempos geológicos que refletem condições geomagnéticas

distintas. Intervalos de tempo estes que vão desde a baixa frequência de reversões

exibidas pelos superchrons, até peŕıodos como a Hiperzona de Polaridade Mista

Illawarra, com valores de fr próximos a 5,9 Ma−1 (FRANCO et al., 2019).

Considerando uma ampla cobertura paleolatitudinal da variabilidade das contri-

buições relativas dos principais termos zonais (com relação à componente dipolar) ao

longo de quatro intervalos de tempo geológicos com taxas de reversão de polaridade

geomagnética distintas – Superchron Reverso do Permo-Carbońıfero (Kiaman) (262

- 318 Ma) (COTTRELL et al., 2008; OPDYKE e CHANNEL, 1996).; Superchron

Normal do Cretáceo (83 - 121 Ma) (GRADSTEIN et al., 2008; LINDER e GILDE,

2011), todos estes com fr ∼ 0 Ma−1. Além dos peŕıodos geológicos com baixa ou

frequência nula de reversão de polaridade do CG, a literatura apresenta estudos so-

bre peŕıodos nos quais o CG apresentou taxas mais altas de reversão – Os últimos 5

Ma (e.g., OPDYKE e HENRY, 1969; MCELHINNY et al., 1996; JOHNSON et al.,

2008), fr ∼ 4 a 5 Ma−1; o Jurássico (145 - 200 Ma) (BIGGIN et al., 2008), fr ∼ 4,6

Ma−1; Hiperzona de Polaridade Mista do Permo-Triássico (228 - 266 Ma) (HAAG

e HELLER, 1991; FRANCO et al., 2019), fr ∼ 5,9 Ma−1.

Com os resultados para as componentes do CG, mais especificamente da variação

dos harmônicos zonais para esses seis intervalos de tempo da história geológica, foi

posśıvel discorrer sobre um dos aspectos do CG que é debatido na literatura: a

frequência de reversão de polaridade e sua associação com a evolução tectônica do

planeta e o comportamento do geod́ınamo, a fim de compreender como esses meca-

nismos estão fisicamente relacionados. O desenvolvimento do trabalho possibilitou

uma discussão acerca da variação das componentes não-dipolares do CG ao longo

de processos de reversão de polaridade.
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Caṕıtulo 2

Campo Geomagnético: Aspectos

gerais

O caṕıtulo a seguir discorre sobre as caracteŕısticas e geração do CG e como

este varia espacial e temporalmente devido a processos de origem interna ao pla-

neta, variações estas que também são evidenciadas e medidas através de estudos

paleomagnéticos sobre as variações seculares e paleoseculares do CG.

2.1 Representação e principais feições do CG

A estrutura f́ısica do interior da Terra, modelada a partir de estudos sismológicos

(FOWLER, 2005; LOWRIE, 2007; ROBERTS E KING, 2013) pode ser dividida em

três partes: crosta, manto e núcleo, este último contando com duas subdivisões:

núcleo externo e núcleo interno. A porção mais externa, sólida e que apresenta

menor espessura, a crosta, é sucedida pelo manto, a região intermediária, e que

conta com a interface manto-núcleo (IMN, ou Descontinuidade de Gutenberg), na

intersecção com o núcleo externo (Figura 2.1). Alguns autores (e.g., BUFFET, 2000;

LOWRIE, 2007; OLSEN et al., 2007; ROBERTS E KING, 2013) apontam que o

núcleo externo apresenta viscosidade próxima a zero e composto majoritariamente

por ferro (Fe) e ńıquel (Ni), além de traços de materiais mais leves, como enxofre

(S), oxigênio (O) e siĺıcio (Si). Inicialmente, comportamento do núcleo externo foi

formulado experimentalmente através de estudos śısmicos, como mostra a figura 2.2.

Através de processos convectivos de seu fluido eletricamente condutor, a principal

contribuição do CG é gerada, sustentada pela hipótese do geod́ınamo.

O campo magnético da Terra, medido à superf́ıcie do planeta, em qualquer va-

riação latitudinal e/ou longitudinal, é resultado da composição de três fontes dife-

rentes (OLSEN et al., 2007):

(i) O campo gerado no núcleo, também conhecido como campo principal. Este
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Figura 2.1: Principais divisões da estrutura radial do planeta Terra: as gradações nos
tons em cinza indicam a presença de descontinuidades nas camadas mais profundas.
O diagrama mostra a representação em escala. A crosta está representada por uma
fina camada. Modificado de Gubbins e Herrero-Bervera (2007).

Figura 2.2: Representação esquemática de padrões de propagação de ondas śısmicas
no núcleo, com graduações em latitude. Ondas S diretas (SKS) na esquerda e ondas
P diretas (PKP) à direita.Wavelegs secundárias são representadas em tons de cinza.
Frentes de onda são indicadas pelas linhas tracejadas. Modificado de Gubbins e
Herrero-Bervera (2007).
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campo é gerado no núcleo externo do planeta, através de processos magnetohidro-

dinâmicos, também interagentes com o núcleo interno, sólido. Estudos sobre o o

campo principal referem-se a um entendimento sobre o modelo do geod́ınamo;

(ii) o campo crustal. Campo magnético gerado, em sua maioria, por contribuições

de rochas e minerais magnetizados encontrados na crosta do planeta e,

(iii) o campo externo. Este último está associado com a interação das fontes (i)

e (ii) com o meio interplanetário, dando origem à magnetosfera terrestre.

As contribuições (i) e (ii) podem ser descritas através de métodos e modelos

matemáticos, que envolvem a análise dos harmônicos esféricos do potencial escalar

magnético do CG. Com a junção dessas fontes (i, ii e iii) e a aplicação de modelos

f́ısico-matemáticos, o CG medido em um local pode ser quantificado.

A hipótese de um geod́ınamo centrado no interior da Terra foi proposta por Jo-

seph Larmor, no ińıcio do século XX. Foi proposto que corpos celestes possuem cam-

pos magnéticos gerados por processos de d́ınamos auto-excitados (MCELHINNY E

MCFADDEN, 2000). O CG é auto-sustentado contra a dissipação ôhmica, e decorre

da conversão de energia cinética em energia magnética, através do movimento do

fluido que compõe o núcleo externo (CHRISTENSEN E TILGNER, 2004; GLATZ-

MAIER E OLSON, 2005; ROBERTS E KING, 2013). A modelagem matemática

do geod́ınamo envolve o campo conhecido como magnetohidrodinâmica (MHD). As

primeiras contribuições vieram de Elsasser (1946) e Bullard (1949), através das

equações de Maxwell, em associação com a mecânica dos fluidos, foi posśıvel descre-

ver os modelos que dão suporte à teoria do geod́ınamo.

A importância na compreensão dos regimes de operação do geod́ınamo é de

grande relevância para o aprimoramento de alguns debates importantes na litera-

tura, como o da possibilidade de uma iminente reversão de polaridade do campo

geomagnético (e.g., HULOT et al., 2002; CONSTABLE E KORTE, 2006; TAUXE,

2006; OLSON E AMIT, 2006; DE SANTIS, 2007), além de posśıveis relações entre

o clima e o campo geomagnético (e.g., ROBERTS et al., 2007; DONADINI, 2007).

Portanto, os desenvolvimentos sobre a e evolução espacial e temporal do campo

geomagnético podem desempenhar um papel central no tratamento desses debates.

Apesar de avanços discutidos na literatura (e.g., AUBERT et al., 2008; GLATZ-

MAIER E ROBERTS, 1995, 1997; KONO E ROBERTS, 2002; KUANG E

BLOXHAM, 1997; ROBERTS E GLATZMAIER, 2000), ainda existem questões

em aberto acerca das limitações das simulações numéricas para a fenomenologia do

geod́ınamo e o comportamento do núcleo externo. Dentre essas limitações, um dos

desafios a serem superados atualmente é a busca por uma melhor descrição das in-

terações existentes no interior do planeta, em especial para compreender melhor o

mecanismo que explique as reversões de polaridade geomagnética e outros padrões

de variações do CG.
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Mesmo com as limitações existentes, é de consenso na área que a energia para

que o geod́ınamo seja auto-sustentável pode ser dividido em três grupos: modelos

associados à mudanças com respeito a rotação da Terra, modelos associados com a

convecção térmica e modelos associados à convecção composicional (MERRILL et

al., 1996). Esses grupos elencam fenômenos f́ısicos que contribuem para a geração

de energia do geod́ınamo, a saber:

(i) Fricção por marés;

(ii) Convecção térmica;

(iii) Calor latente de solidificação;

(iv) Flutuação composicional.

Esses modelos de auto-sustentação da atividade energética do geod́ınamo

compõem outros modelos matemáticos para possibilitar a descrição do comporta-

mento do geod́ınamo ao longo da história geológica da Terra (MERRILL et al.,

1996).

O CG medido na superf́ıcie do planeta e suas componentes direcionais podem

ser descritos através de modelos matemáticos. Em coordenadas cartesianas, o CG

pode ser descomposto vetorialmente em relação a um conjunto de eixos, mostrado

na figura 2.3, como o vetor de intensidade total F (decomposto nos eixos H e Z),

declinação (D) e inclinação (I).

Figura 2.3: Os principais elementos do campo geomagnético decompostos em coor-
denadas cartesianas. Modificado de McElhinny e McFadden (2000).

As componentes horizontal e vertical do vetor F se apresentam como H e Z,

respectivamente. A componente horizontal é representada como X (norte geográfico)

e Y. As relações matemáticas que descrevem a relação entre tais elementos são:

(MCELHINNY E MCFADDEN, 2000):

H = Fcos(I), Z = Fsen(I), tg(I) =
Z

H
; (2.1)
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X = Hcos(D), Y = Hsen(D), tg(D) =
Y

X
; (2.2)

F 2 = H2 + Z2 = X2 + Y 2 + Z2. (2.3)

O CG também pode ser descrito, convenientemente, em coordenadas esféricas.

A análise harmônica é a ferramenta matemática utilizada para descrever o campo,

e utiliza-se de uma série expandida dos Polinômios de Legendre que descreve o

potencial escalar do CG. A partir de de um campo magnético gerado no interior

do planeta, o que implica a diminuição de intensidade do campo à medida que a

distância r aumenta do centro do planeta e, considerando um modelo simplificado

da Terra (uma esfera cujo raio é a), o potencial escalar (V) modelado na superf́ıcie

do planeta pode ser descrito como (MCELHINNY E MCFADDEN, 2000):

V =
a

µ0

∞
∑

l=1

l
∑

m=0

(a

r

)(l+1)

Pm
l (cosθ) (gml cosmφ+ hml senmφ) , (2.4)

Onde o termo Pm
l é a forma parcialmente normalizada de Schimidt associada à

função de Legendre Pl,m de grau l e ordem m. A colatitude é representada em θ e

a longitude em φ. Os coeficientes gml e hml são chamados de coeficientes de Gauss

(CHAPMAN E BERTELS, 1940, 1962). Procedendo com a análise dimensional, o

fator µ0 corrige as dimensões para g e h para a unidade de medida em nanotesla

(nT). Eliminando os termos não-zonais, considerando um intervalo de tempo onde

a média da variação direcional do CG tende a zero, ou seja, considerando um di-

polo geocêntrico axial (ordem > 0) da equação (2.4), obtemos a seguinte relação

(MCELHINNY et al., 1996):

V =
a

µ0

∞
∑

l−1

g0l P
0
l (cosθ) (2.5)

Uma discussão pormenorizada acerca dos harmônicos zonais é feita no Apêndice

A deste trabalho.

2.2 Termos harmônicos zonais G2 e G3

Considerando o CG descrito pelos harmônicos zonais, é posśıvel escrever a inclinação

observada em função dos termos dipolares, quadrupolares e octupolares (MCE-

LHINNY et al., 1996). Pode-se definir uma proporção entre os termos não-dipolares
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e o termo dipolar, a fim de avaliar uma razão que infira a contribuição de componen-

tes não-dipolares sobre a componente dipolar. Essas razões, para as componentes

quadrupolares e octupolares, são definidas por:

G2 =
g02
g01

(2.6)

G3 =
g03
g01

(2.7)

Podemos escrever a tangente da inclinação como:

tgI =
A

B
, (2.8)

Onde,

A = 2cosθ +G2

(

9

2
cos2θ − 3

2

)

+G3
(

10cos3θ − 6cosθ
)

(2.9)

B = senθ +G2(3cosθsenθ) +G3

(

15

2
cos2θsenθ − 3

2
senθ

)

(2.10)

Substituindo 2.9 e 2.10 em 2.8, obtemos:

tgI0 = 2cotgθ (2.11)

Onde θ é a colatitude. As equações 2.9 e 2.11 mostram que um CG pode ser

modelado a partir da determinação de parâmetros de dados paleomagnéticos.

Termos harmônicos g0l de ordem zero são referidos como harmônicos zonais, que

descrevem contribuições dipolares (grau 1), quadrupolares (grau 2) e octupolares

(grau 3) do CG, e assim sucessivamente, através do modelo de expansão multipolar

de um campo magnético (ver Apêndice B).

Nos últimos 10 Ma, a contribuição mais significativa é a dipolar, atingindo até

aproximadamente 95% da intensidade do campo, seguida das componentes não-

dipolares, que juntas contribuem em aproximadamente 5% da intensidade total nos

dias atuais (BRANDT et al., 2019). Todas essas contribuições possuem variações que

dependem da janela geológica estudada, partindo da taxa de frequência de reversão

de polaridade do CG (MERRILL E MCELHINNY, 1977).

Dentre os assuntos que vêm sendo debatidos na literatura, alguns autores (e.g.,
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OLSON E AMIT, 2015; BIGGIN et al., 2008; OLIVEIRA et al., 2018; FRANCO

et al., 2019) discutem que o geod́ınamo exibiu condições de maior estabilidade (em

outras palavras, taxas mais baixas ou nulas de reversão da polaridade geomagnética)

em peŕıodos em que a principal contribuição para o CG foi dada pelo campo dipolar

axial - que pode ser descrito pelas componentes antissimétricas do campo, como

uma solução para um campo gerado por um geod́ınamo esférico – em relação à

ccomponente simétrica (VEIKKOLAINEN et al., 2014), e que será discutido com

maior profundida dos caṕıtulos seguintes deste trabalho.

2.3 Paleomagnetismo: aspectos gerais

O Paleomagnetismo é um ramo das Ciências da Terra que possibilita o estudo

da evolução do campo geomagnético ao longo do passado geológico, através da mag-

netização registrada em rochas, sejam estas ı́gneas ou sedimentares. Também é

posśıvel estudar o registro magnético em artefatos arqueológicos, que compõe a área

do Arqueomagnetismo (MCELHINNY e MCFADDEN, 2000).

A magnetização registrada em uma rocha, a partir do momento da sua formação,

tende a ser um registro do campo geomagnético ambiente. (MERRILL et al., 1996;

BUTLER, 1998; JOHNSON E MCFADDEN, 2007; OLIVEIRA, 2017). Essa magne-

tização é denominada de magnetização remanente natural (MRN), e ocorre por meio

de determinadas condições f́ısicas, através da composição cristalográfica e a presença

de grãos ferromagnéticos (MCELHINNY E MCFADDEN, 2000). O estudo da MRN

provê informações sobre a direção e intensidade do CG, exibindo essas condições de

acordo com o peŕıodo de formação da rocha.

Figura 2.4: Representação vetorial da MRN. Modificado de Oliveira (2017).

Com isso, considera-se que a MRN seja a composição vetorial das componen-

tes primárias (adquirida durante a formação da rocha no ambiente, seja ı́gnea ou
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sedimentar) e secundárias (adquirida através de processos f́ısicos e qúımicos que

ocorrem ao longo do tempo) de magnetização, relacionadas ao conteúdo de porta-

dores magnéticos (Figura 2.4). Através de métodos experimentais em laboratório, é

realizada a decomposição vetorial da MRN e da componente secundária, a fim de en-

contrar o registro da magnetização primária da rocha a ser estudada (MCELHINNY

E MCFADDEN, 2000).

Dentre os mecanismos para que a rocha registre magnetização remanente, pode-

mos citar os quatro mais básicos (BUTLER, 2004):

(i) Magnetização Remanente Térmica (MRT): magnetização relacionada ao re-

gistro feito por materiais ferromagnéticos (stricto sensu), presentes em rochas ı́gneas

e sedimentares. No caso das rochas ı́gneas, a MRT também é adquirida durante o

processo de resfriamento da mesma, a partir do ponto de Curie (Tc) até a tempe-

ratura ambiente (MCELHINNY E MCFADDEN, 2000). A depender do material

geológico e de como os grãos ferromagnéticos estejam dispostos em sua estrutura

cristalina, estes grãos assumem diferentes volumes individuais (Vi), o que implica

também em diferentes temperaturas de bloqueio (Tb). À medida em que a tempera-

tura do material geológico cai abaixo da Tc, passando através dos respectivos valores

da Tb, aumenta o tempo de relaxação da estrutura, fazendo com que a MRT seja

atingida (BUTLER, 2004; MCELHINNY E MCFADDEN, 2000);

(ii) Magnetização Remanente Qúımica (MRQ): adquirida através do crescimento

dos grãos ferromagnéticos abaixo da Tc. Normalmente a MRQ representa um tipo de

magnetização secundária, e é adquirida quando um material magnético sofre algum

tipo de alteração qúımica (BUTLER, 2004; MCELHINNY E MCFADDEN, 2000);

(iii) Magnetização Remanente Deposicional (MRD): Esse tipo de magnetização

acontece durante o processo de deposição de grãos ferromagnéticos em sedimentos,

e possui influência através da mineralogia, concentração e tamanho do grão das

fases magnéticas (TAUXE et al., 2006), além de parâmetros f́ısicos e magnéticos

que acarretam processos de magnetização complexos (CARTER-STIGLITZ et al.,

2006) e,

(iv) Magnetização Remanente Pós-deposicional (pMRD): durante o processo de

litificação dos sedimentos, a MRD pode sofrer alterações nos seus parâmetros di-

recionais, levando em consideração alguns fatores de realinhamento. A ação de

forças hidrodinâmicas, compactação de grãos (provocando o chamado inclination

flattening (TAUXE, 2005)), processos qúımicos, a precipitação de novos grãos e mi-

nerais ferromagnéticos e também a bioturbação (movimentação da fauna no leito

sedimentar) formam um conjunto de fenômenos capazes de alterar os parâmetros

da magnetização. Esse fatores podem alterar o arranjo dos grãos ferromagnéticos,

afetando a MRD, acarretando assim em uma nova magnetização.
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2.4 Reversões e excursões do CG

O CG exibe variações de espaço e tempo, contidos em intervalos de tempo que

podem variar de milissegundos até a milhões de anos (BLOXHAM et al., 2002;

OLSEN E MANDEA, 2007). Dentre as variações supracitadas, existe a reversão de

polaridade do CG. Este fenômeno é medido através de estudos experimentais paleo-

magnéticos, cujo objeto de estudo são rochas que retiveram a magnetização ambiente

em sua cristalografia, através da deposição (rochas sedimentares) ou do resfriamento

(rochas ı́gneas). As informações provenientes da análise das rochas permite que seja

reconstrúıdo um modelo para o passado do CG, com ampla abrangência na escala

de tempo geológica.

Devido ao comportamento do registro das reversões do CG, que ocorrem de

forma aperiódica ao longo do tempo geológico, uma das formas de calibração do

tempo geológico, derivado de estudos paleomagnéticos, é baseada na chamada Escala

Temporal de Polaridade Geomagnética (GPTS, sigla em inglês).

Intervalos de tempo nos quais o CG se manteve com a mesma polaridade, seja

normal ou reversa, são denominados chrons de polaridade (Figura 2.5). Entretanto,

os chrons de polaridade podem ser interrompidos por um breve intervalo de tempo.

Essas interrupções são chamadas de subchrons de polaridade, e constam com uma

duração média de 105 a 106 anos. Quando chrons de polaridade duram por mais

tempo, atingido uma ordem de 106 a 107 anos, esses intervalos maiores são chamados

de superchrons de polaridade (MCELHINNY E MCFADDEN, 2000; OPDYKE E

CHANNEL, 1996), estes que denotam especial atenção para o desenvolvimento deste

trabalho.

Para determinadas ocasiões da história geológica, houve a ocorrência de pro-

cessos de transição de polaridade aparentemente abortados, com oscilação do polo

geomagnético até baixas latitudes (posições maiores que 45o em relação ao polo ge-

ográfico), mas sem reverter por completo, retornado à sua polaridade inicial. Esses

eventos, na literatura, são denominados de excursões magnéticas (GUBBINS, 1999).

Uma das questões em aberto e que é debatida na literatura por alguns autores

(e.g. HULOT et al., 2010; LOWRIE, 2007; MERRILL EMCFADDEN, 1999) é como

se dá o comportamento do CG, em especial do geod́ınamo, durante as transições de

polaridade. É sugerido que, através de alguns estudos, a existência de um decréscimo

da ordem de 10% a 20% na intensidade total do CG, com redução na contribuição da

componente dipolar e, concomitante, um acréscimo na contribuição das componentes

não-dipolares (BROWN et al., 2007; CLEMENT, 2004; MERRILL E MCFADDEN,

1999). O tempo médio para que uma transição de polaridade finde-se por completo é

da ordem de 103 a 104 anos, caso não haja uma excursão magnética (MCELHINNY

E MCFADDEN, 2000).
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Figura 2.5: Definição das magnetozonas denominadas de chrons, subchrons e
transições de polaridade. As faixas em preto representam a polaridade do CG como
normal e, as faixas brancas, a polaridade reversa. Modificado de Oliveira (2017).

Na literatura, existem duas excursões bem documentadas, e ambas ocorreram

durante o Brunhes: as excursões de Laschamp e Iceland Basin. A primeira é de

grande interesse nesse trabalho. Essas excursões e os conhecimentos provenien-

tes dos estudos das mesmas implicam que o CG, durante as excursões, perpassam

por transições geométricas, ao ponto de que o dipolo axial sofre um decréscimo na

sua intensidade. Entretanto, o campo não-dipolar pode passar também por um

decréscimo. As excursões geomagnéticas estudadas na literatura geralmente abor-

dam a análise a partir de caminhos de Pólos Geomagnéticos Virtuais (PGVs), e

esses resultados apresentam caminhos em loop, sugerindo que haja possivelmente

um controle repetitivo do manto inferior na geometria excursional do CG (KONO,

2007).
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2.5 Variação secular e paleo-secular do campo

magnético da Terra

Dentre os aspectos que residem na variação temporal do CG, existe o fenômeno

observável da variação secular (VS). A VS é definida como variação temporal do CG,

cuja origem é interna, e mensurável na superf́ıcie da Terra, e ocorrem em peŕıodos

cuja ordem é de 102 a 104 anos (FIgura 2.5). É posśıvel registrar a VS através de

dados obtidos por observatórios magnéticos, satélites (medidas diretas) e estudos

arqueomagnéticos (medidas indiretas) (HULOT et al., 2010; JOHNSON e MCFAD-

DEN, 2007; JONKERS et al., 2003). A VS pode ser atribúıda tanto a fatores no

campo dipolar por longos peŕıodos, tanto quanto a mudanças do campo através das

contribuições não-dipolares em curtos peŕıodos (BUTLER, 2004; OLSON e AMIT,

2006). A VS, apesar de ser uma variação temporal, resulta em mudanças direcionais

do CG medido à superf́ıcie da Terra, bem como a intensidade do dipolo.

Figura 2.6: Registro das direções do CG através de quatro séculos, em Greenwich,
Inglaterra. Modificado de Butler (2004).

A variação secular que abrange peŕıodos de tempo mais longos (105 a 106 anos)

é referida como variação paleo-secular (VPS). O termo VPS é utilizado na carac-

terização de variações direcionais do CG durante peŕıodos geológicos nos quais a

polaridade se mostrou estável (JOHNSON e MCFADDEN, 2007). A VPS pode ser

estimada através de registros paleomagnéticos em rochas (medida indireta), sejam

em sedimentos não consolidados ou em rochas ı́gneas (JOHNSON e MCFADDEN,
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2007; OPDYKE e CHANNEL, 1996). Cada tipo de amostra retirada do ambiente de-

posicional ou vulcânico apresenta vantagens e desvantagens para serem trabalhadas

em laboratório. Amostras retiradas de rochas vulcânicas possuem a caracteŕıstica de

registrar instantes no intervalo de tempo geológico, por conta da magnetização re-

manente natural (MRN) ser adquirida através da magnetização remanente térmica.

Porém, a desvantagem da utilização de rochas ı́gneas é a necessidade de uma amos-

tragem que cubra uma região de forma a se obter um número de dados que seja

capaz de abarcar um registro suficientemente longo da VPS.

Os dados obtidos de sedimentos não consolidados, que adquirem sua

MRN através da magnetização remanente deposicional ou pós-deposicional

(MRD/pMRD), possuem a vantagem de prover cont́ınuos registros da VPS de lon-

gos peŕıodos através de śıtios de amostragem. A principal desvantagem associada a

este tipo de objeto de estudo se dá na impossibilidade de estimativas instantâneas

da VPS, devido a processos de aquisição da MRD/pMRD.

Estudos da VPS tem sido utilizados para averiguar a distribuição de direções

do CG (BAZHENOV et al., 2016, 2014; DEENEN et al., 2011; KRIJGSMAN e

TAUXE, 2006; TAUXE e KENT, 2004). A partir dos estudos feitos pelos registros,

é posśıvel apontar que o polo geomagnético realiza um movimento aleatório, com

deriva para o oeste (Figura 2.6).

Uma das formas para estimar a VPS baseia-se na dispersão angular de um con-

junto de polos geomagnéticos virtuais (PGVs) em função da latitude (e.g. BIGGIN

et al., 2008; HALDAN et al., 2009, 2014; JOHNSON et al., 2008; SMIRNOV et al.,

2011; VEIKKOLAINEN e PESONEN, 2014; MCFADDEN et al., 1988, 1991) (Fi-

gura 2.7). Essa dispersão angular é possivelmente decorrente de mudanças de longos

intervalos de tempo nas condições térmicas da IMN. Uma hipótese que emerge de

estudos de VPS é de uma relação com padrões de dispersão de PGVs em função da

latitude, com respeito à frequência de reversões de polaridade do CG (OLIVEIRA,

2017).
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Figura 2.7: (a) Movimento do polo geomagnético ao redor do polo geográfico para
os últimos 10 mil anos. (b) a (f) representação do polo paleomagnético a cada
2000 anos. Os pontos abertos representam as médias a cada século. Modificado de
McElhinny e McFadden (2000).
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Caṕıtulo 3

Anomalia ∆I e a hipótese do DGA

3.1 Anomalia delta I

Um conceito que emerge dos estudos paleomagnéticos e que desempenha um

papel central no estudo do CG é a hipótese do Dipolo Geocêntrico Axial (DGA)

(Figura 3.1). Ao estudar o campo, é posśıvel calcular as contribuições dipolar e não-

dipolares, e mostrar que estas variam no tempo e no espaço, resultando em variações

em valores de intensidade (MCELHINNY E MCFADDEN, 2000). Utilizando o

harmônico zonal de grau 1 como modelo, esse conceito considera a ideia de que o

CG é produzido por um único dipolo magnético, fixado no centro do planeta Terra

e alinhado com o eixo de rotação do mesmo (BUTLER, 2004).

A inclinação I pode ser calculada através da seguinte expressão:

I = tg−1[2tg(λ)] (3.1)

A inclinação I varia de -90◦ no polo sul geográfico a +90◦ no polo norte geográfico.

Considerando o modelo DGA, a declinação do campo é igual a zero, não importa

aonde o ponto de observação esteja situado. A relação entre a inclinação e a latitude

é fundamental para compreender aplicações tectônicas (reconstrução paleográfica) e

paleomagnéticas (BUTLER, 2004).

O CG apresenta variações a longo prazo, pode-se esperar que o campo do passado

mostre parâmetros diferentes do campo medido atualmente (MERRILL E MCE-

LHINNY, 1977). Dentre esses parâmetros, a supracitada inclinação do CG também

apresenta variações espaciais. Cox (1975) mostrou que existe uma diferença entre

a inclinação medida do campo no passado e a inclinação observada no campo do

presente. Essa diferença é denominada de anomalia delta I, que é descrita através

da seguinte equação:
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Figura 3.1: Representação esquemática para o modelo DGA. Um dipolo magnético
M é centralizado no interior da Terra e encontra-se alinhado com o eixo de rotação do
planeta. A latitude geográfica é λ, o raio médio da terra é r, e os vetores representam
a direção e o sentido do campo magnético na superf́ıcie do planeta. A inclinação I é
representada em uma localização, e N é o norte geográfico. Modificado de McElhinny
(1973) e Butler (2004).

∆I = I − I0 (3.2)

Onde I é a inclinação observada e I0 é a inclinação esperada para o local.

3.2 Modelo do Dipolo Geocêntrico Axial e sua va-

lidade

O campo dipolar axial é descrito pelo modelo do dipolo geocêntrico axial (DGA),

que é um conceito central para a realização de estudos paleomagnéticos.

Todavia, conforme discutido por Bazhenov e Shatsillo (2010), a inclinação

magnética também pode ser estimada para um campo que contém um certo conjunto

de contribuições relativas entre os termos harmônicos zonais dipolar (g01), quadru-

polar (g02) e octupolar (g03). Para valores não muito grandes de G2 (= g02/g
0
1) e G3

(= g03/g
0
1), os desvios a partir do modelo DGA são mais pronunciados a baixas e

médias latitudes, com valores mais reduzidos nos polos.

Desta forma, a inclinação magnética observada a uma determinada latitude de

śıtio (Iobs) deve ser diferente da predita pelo modelo DGA, a depender das contri-
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Figura 3.2: Gráficos da diferença ∆I entre a inclinação magnética observada Iobs e
a inclinação predita pelo modelo DGA para diferentes valores de termos zonais não
dipolares. (a) G2 = 10% (linha pontilhada e G3 = 10% (linha sólida); (c) G2 =
10%, G3 = -10% (linha pontilhada). Modificado de Bazhenov e Shatsillo (2010).

buições ponderadas de g02 e g03 frente ao termo dipolar. É posśıvel estimar o desvio

da inclinação observada do valor fornecido pelo modelo DGA pela avaliação da ano-

malia delta I (∆I).

Um estudo sobre as reversões de polaridade do CG foi feito para o Pré-Cambriano

(∼4,5 Ga - ∼570 Ma), a fim de testar a hipótese do DGA (Veikkolainen et al., 2014).

Utilizando evidências fornecidas através de uma base de dados paleo-magnéticos,

resultado de procedimentos experimentais com rochas selecionadas, além de análises

de frequências da inclinação do CG, o estudo das reversões mostrou que a hipótese

do DGA é sustentada para a janela de tempo supracitada.
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Caṕıtulo 4

Sobre os peŕıodos geológicos de

interesse

O caṕıtulo a seguir discorre sobre os peŕıodos geológicos estudados neste tra-

balho, a fim de avaliar as feições quadrupolares e octupolares e suas flutuações em

diferentes condições de reversões de polaridade geomagnética.

Os dois primeiros intervalos investigados neste estudo, referentes, respectiva-

mente, ao registro do campo geomagnético no passado recente e um dos peŕıodos de

alta taxa de reversão geomagnética, são, a saber: os últimos 50 mil anos e a Hiper-

zona de Polaridade Mista do Permo-triássico. Além destes, peŕıodos com baixa taxa

de reversão também rececberam interesse, como o Superchron Normal do Cretáceo

e o Superchron Reverso do Permocarbońıfero.

O entendimento do CG em peŕıodos de baixa frequência de reversão de polari-

dade ajudam a entender como algumas feições se comportam e variam espacialmente

e temporalmente, especialmente em comparação com as mesmas feições e seus res-

pectivos comportamentos com peŕıodos de alta frequência de reversão de polaridade

do CG (e.g. JOHNSON et al., 2008; MCELHINNY AND MCFADDEN, 1997; MC-

FADDEN et al., 1988).

Esses conhecimentos geram dados que alimentam modelos de geod́ınamo como o

de Glatzmaier-Roberts (GLATZMAIER et al., 1999) que mostra como o CG variou

quando operou diante de regimes de estabilidade de polaridade diferentes. Além

disso, os dados podem ser comparados com modelos para o campo mais recente,

como foi feito em Biggin et al. (2008), comparando com o Modelo G, modelo

paleomagnético que é usado para janelas geológicas mais recentes.

A importância de serem escolhidos janelas geológicas com diferentes taxas de

reversão de polaridade para estudar algumas feições do campo se dá por conta da

possibilidade de preencher algumas lacunas teóricas a respeito de como o CG atua

a partir de diferentes cenários geodinâmicos.
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4.1 Últimos 50 ka

Em um estudo para estimar o comportamento do CG para os últimos 5 Ma, McE-

lhinny et al. (1996) utilizaram dados paleomagnéticos provenientes de rochas ı́gneas

e análise de harmônicos zonais, e demonstraram que um ajuste aos parâmetros da

anomalia ∆I pôde ser encontrado usando as equações 3.1 e 3.2 supradescritas. O

trabalho concluiu que, para a janela de tempo avaliada, apenas a contribuição qua-

drupolar do CG foi bem determinada com uma precisão aceitável, e que a mesma

possui o mesmo valor para as polaridades normal e reversa. Também não foi posśıvel

encontrar diferenças relevantes entre o campo médio calculado, seja qual fosse a pola-

ridade, normal ou reversa. Esses resultados divergem de pesquisas precursoras (e.g.,

MERRILL E MCELHINNY, 1977, 1983; SCHNEIDER E KENT, 1990; MERRILL

et al., 1990; JOHNSON E CONSTABLE, 1995) que indicaram a existência de di-

ferenças entre os campos com polaridades distintas, por conta da desconsideração

de fatores naturais e experimentais (e.g., esforços tectônicos de segunda ordem, di-

ferenças entre as amostras de rochas, obtenção experimental do registro magnético

nas amostras de forma incorreta) (MCELHINNY et al., 1996).

Posteriormente, Johnson et al. (2008) também fizeram uma análise do CG para

os últimos 5 Ma, e encontraram diferenças entre as contribuições dos harmônicos

zonais para os campos com polaridade normal e reversa. A contribuição quadrupolar

e octupolar foi evidenciada, com valores diferentes para peŕıodos distintos. Opdyke

e Henry (1969) calcularam valores de inclinação média observados em sedimentos

provenientes do assoalho oceânico em função da latitude. Para os últimos 5 Ma, os

autores mostraram que os resultados alcançados corroboraram a hipótese do DGA,

de acordo com a equação 2.6 (GUBBINS E HERRERO-BERVERA, 2007).

Dentro do tempo geológico mais recente, os últimos 50 ka receberam especial in-

teresse nesse trabalho. Dentro dessa janela de tempo, algumas excursões magnéticas

ocorrem; Mono Lake e Laschamp. A Laschamp foi estudada e avaliada a partir dos

termos harmônicos zonais, advindos de dados provenientes de modelos encontra-

dos na literatura, os quais serão discorridos no capitulo cinco correspondente a esta

janela temporal.

4.2 Superchron Normal do Cretáceo

Com duração aproximada de 40 milhões de anos, o Superchron Normal do

Cretáceo (CNS; 84 - 126 Ma) (OGG e SMITH, 2004; OGG, 2012) representa o

principal intervalo de tempo em que a polaridade do CG se manteve estável (com

polaridade normal) durante o Fanerozoico.

Existiram abordagens na literatura (e.g. BIGGIN, 2008; DOUBROVINE, 2019)
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que tentaram estabelecer um melhor conhecimento cient́ıfico acerca do comporta-

mento de algumas feições do CG através da análise de PGVs para o CNS. Esses

trabalhos conclúıram que os resultados podem ser usados como ferramentas para

determinar a variabilidade das feições do CG de primeira ordem na estabilidade do

geod́ınamo (BIGGIN, 2008) e que o comportamento do geod́ınamo operou em um

regime caracterizado por um alto grau de simetria, cuja energia magnética é igual-

mente distribúıda entre as componentes harmônicas simétricas e antissimétricas do

potencial geomagnético (DOUBROVINE, 2019).

4.3 Hiperzona de Polaridade Mista do Permo-

triássico

Existiram também peŕıodos nos quais as frequências de reversão de polaridade

do CG foram altas e, segundo alguns autores (BIGGIN et al., 2012; COURTIL-

LOT E OLSON, 2007), possivelmente foi decorrente de instabilidades relacionadas

à componente dipolar do campo, através de processos f́ısicos que ocorrem no inte-

rior do planeta e que contribuem para a geração e auto-sustentação energética do

geod́ınamo, como discutido no caṕıtulo 2, seção 2.1. Um desses peŕıodos estudados

é conhecido como Hiperzona de Polaridade Mista do Permo-Triássico (HPMI) (e.g.,

GOMANKOV, 1992; HAAG E HELLER, 1991).

A HPMI conta com diversos eventos de reversão de polaridade do CG. Seu ińıcio

é marcado com o surgimento de uma zona de polaridade normal, logo após o Super-

chron Reverso do Permo-Carbońıfero (SRPC), transição esta discutida na literatura

como Reversão Illawarra (SHEN et al., 2010; KIRSCHVINK et al., 2015), com

ocorrências de reversões de polaridade de aproximadamente 5,9 por milhão de anos

em média, denotando uma zona geomagnética de polaridade mista (isto é, apresenta

alternância aperiódica entre as polaridades normais e reversas), compreendendo um

intervalo de aproximadamente 38 Ma.

A HPMI se iniciou há aproximadamente 266,7 Ma, entre os limites do Wordiano

e Capitaniano (HOUNSLOW E BALABANOV, 2016), terminado há aproximada-

mente 228,7 Ma (GRADSTEIN E OGG, 2004).

4.4 Superchron Reverso do Permo-carbońıfero

Registrado ao longo de quase 56 milhões de anos durante a Era Paleozoica, o

Superchron Reverso do Permo-carbońıfero (SRPC; 262 - 318 Ma) (OPDYKE E

CHANNEL, 1996; MCELHINNY E MCFADDEN, 2000; COTTRELL et al., 2008)

representa, até o momento, o maior intervalo de polaridade reversa conhecido de
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todo o tempo geológico.

Devido a atividades geodinâmicas que ocorrem na interface manto-núcleo du-

rante o SRPC, o fluxo de calor nesse limite é modificado, levando a processos que

estabilizam a polaridade do campo e inibem reversões (MERRILL E MCFADDEN,

1994; TARDUNO, 2002; FRANCO et al., 2019. Essas atividades geodinâmicas,

apontadas por ocorrerem aproximadamente durante o Paleozoico Superior, possuem

relação com alterações no padrão convectivo na região da IMN, através de fenômenos

de subducção de uma porção de placa litosférica mais fria, que acabou por mergu-

lhar na direção ao manto. (EIDE E TORSVIK, 1996; ISOZAKI, 2009; YIN E

SONG, 2013). Por isso, a frequência de reversão de polaridade geomagnética nesta

magnetozona tende a zero, e também contando com subchrons em sua duração.

O final desse superchron dá inicio à HPMI, cujo limite é denominado de Reversão

Ilawarra ( 265Ma), e esse limite é alvo de discussão na literatura (e.g. ISOZAKI,

2009; SHEN et al., 2010; STEINER, 2006).
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Caṕıtulo 5

Procedimentos e Métodos

Para a contribuição relativa de G2 e G3 ao longo dos peŕıodos geológicos

de interesse a serem avaliadas, foi conduzida uma pré-seleção de estudos pale-

omagnéticos dispońıveis na literatura. Essa base de dados preliminar foi cons-

trúıda através de pesquisas em plataformas acadêmicas que dão acesso a estu-

dos revisados por pares (e.g., Scopus (https://www.scopus.com/home.uri), Goo-

gle Scholar (https://scholar.google.com/) e Precambrian database PALEOMAGIA

(https://paleomagia.it.helsinki.fi/)).

A partir desse banco de dados preliminar, foi constrúıda uma base de dados

paleomagnética que atendesse a critérios de seleção bem estabelecidos pela literatura

(e.g., FISHER, 1953; VANDAMME, 1994; MCELHINNY e MCFADDEN, 2000;

BIGGIN et al., 2008a,b; JOHNSON et al., 2008). O intuito dessa seleção criteriosa

foi o de se obter dados com qualidade superior e, consequentemente, obter resultados

com a melhor qualidade posśıvel para que seja discutido adequadamente.

Para os últimos 50 ka, partindo da seleção final de dados paleomagnéticos, foram

realizados os cálculos das contribuições relativas ao dipolo do campo geomagnético

G2 e G3, sendo esses resultados distribúıdos ao longo do tempo. Para o CNS, HPMI

e SRPC, foi realizada a interpretação da Anomalia ∆I em função da latitude de śıtio

que, através dos algoritmos utilizados, também forneceram valores de G2 e G3.

Tais resultados - obtidos para os intervalos de tempo de interesse, intervalos estes

discutidos no caṕıtulo 4 - foram analisados em função de suas idades corresponden-

tes. Também foi realizada a interpretação dos resultados para as variações de G2 e

G3 em todas as janelas geológicas de interesse com diferentes frequências de reversão

de polaridade.
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5.1 Emprego de modelos paleomagnéticos para os

últimos 50 ka

Para a obtenção dos resultados de g01, g
0
2 e g03 - e que possibilitaram o cálculo de

G2 e G3 para esta etapa do trabalho - foram empregados bancos de dados paleo-

magnéticos que cobrem intervalos distintos para os últimos 100 ka:

(i) CALS10k.2 (CONSTABLE et al., 2016): modelo de harmônicos esféricos

ajustados a partir de dados paleomagnéticos (direcionais e de paleointensidade) dos

últimos 10 ka, e que apresenta maior resolução espacial e temporal que modelos

previamente propostos (e.g., modelos CALS3k.x e CALS10k.1x; CALS7k.x - sendo

x a versão do modelo);

(ii) LSMOD.1 (KORTE et al., 2018): modelo cont́ınuo de harmônicos esféricos

globais ajustados para dados paleomagnéticos entre 30 ka e 50 ka, obtidos a partir de

68 śıtios de amostragem, e que cobrem o intervalo compreendido entre as excursões

Mono Lake (∼33 ka) e Laschamp (∼41 ka) (KORTE et al., 2019).

Tais modelos permitiram o cálculo das séries de G2 e G3 em função do tempo

com uma resolução temporal de 25 anos. Com os valores dos coeficientes de Gauss,

foi posśıvel o cálculo dos termos G2 e G3 através das equações 2.6 e 2.7.

5.2 Seleção e preparação do banco de dados pale-

omagnéticos (CNS, HPMI e SRPC)

Foi necessário a utilização de uma base de dados previamente selecionados e que

passaram por critérios de avaliação (OLIVEIRA et al., 2018; DOUBROVINE et al.,

2019; FRANCO et al., 2019), para os peŕıodos geológicos de interesse. Os dados

foram selecionados por estes autores e refletem estudos paleomagnéticos desenvolvi-

dos a partir de litologias ı́gneas, de acordo com os critérios de seleção apresentados

as informações utilizadas foram os dados de declinação, inclinação, latitude de śıtio,

longitude de śıtio, latitude do PGV, longitude do PGV e α95, provenientes destes

estudos selecionados.

O banco de dados utilizado para os cálculos de G2 e G3 foi preparado segundo

um novo critério adicional de escolha para a execução deste trabalho, em adicional a

critérios estabelecido em trabalhos anteriores (OLIVEIRA et al., 2018; DOUBRO-

VINE et al., 2019; FRANCO et al., 2019). Desta forma, segue abaixo a relação de

critérios de seleção:

1. Somente estudos dentro dos intervalos de tempo de interesse (CNS, HPMI e

SRPC);

2. Somente dados paleomagnéticos baseados em rochas vulcânicas e intrusões,
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como diques e sills foram considerados. Rochas plutônicas, apesar de serem ı́gneas,

foram desconsideradas;

3. Estudos que mostram evidências de rotações de bloco entre os śıtios de amos-

tragem foram descartados;

4. Estudos que não apresentam dados direcionais (declinação e inclinação) e

coordenadas de śıtio (latitude e longitude) de amostragem foram descartados;

5. As direções da ChRM (magnetização remanente caracteŕıstica) precisam ser

adquiridas por modernos processos de desmagnetização, processos esses avaliados

por um código de desmagnetização Demagcode (DC)≥4 (MCELHINNY e MCFAD-

DEN, 2000). Apenas estudos com esses códigos foram considerados;

6. Dados obtidos antes de 1990 não foram considerados devido à escassez de

estudos paleomagnéticos baseados em magnetômetros de alta sensibilidade (e.g.,

spinner ou SQUID);

7. Após esses critérios de seleção terem sido utilizados, a aplicação de um ângulo

de corte de 45◦ e também usando o método de Vandamme (1994) (Figura 5.1),

baseados na latitude dos PGVs, foram utilizados para o cálculo de G2 e G3.

Figura 5.1: Fluxograma do método recursivo para ângulos de corte em PGVs utili-
zado em um dos critérios de seleção de dados paleomagnéticos neste trabalho. N é o
número de PGVs, ASD é o desvio angular padrão, θi é o desvio angular no i-ésimo
PGV, A é o ângulo de corte, θmax é o desvio angular do PGV mais distante, Sl e Su

são, respectivamente, os limites de confiança inferiores e superiores de 95 por cento
para o ASD. Modificado de Vandamme (1994).

Assim, um total de vinte e cinco (25) conjuntos de dados paleomagnéticos para

o CNS, doze (12) para a HPMI e nove (9) para o SRPC resultaram na aplicação da

relação dos critérios de seleção.
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5.3 Processamento de dados paleomagnéticos se-

lecionados

A partir dos dados paleomagnéticos devidamente selecionados e organizados, foi

realizada uma etapa de processamento de dados a fim de averiguar a variação dos

termos harmônicos zonais. O tratamento dos dados deu-se de forma diferente a

depender do peŕıodo estudado:

1. Para os últimos 50 ka, os dados de contribuição relativa G2 e G3 foram

estimados a partir das equações 2.6 e 2.7 e os coeficientes de Gauss fornecidos nu-

mericamente pelos modelos CALS10k.2 e LSMOD.1, e plotados ao longo do tempo;

2. Para os outros peŕıodos, foram utilizados algoritmos com diferentes propósitos

(para averiguação da flutuação dos termos G2 e G3 ao longo do tempo e o com-

portamento do campo não-dipolar em relação ao dipolar em função da latitude) e

representações gráficas, tais quais serão discorridos junto com os procedimentos nas

subseções subsequentes.

5.3.1 Avaliação da Anomalia ∆I em função da latitude

Os dados utilizados previamente para a avaliação dos termos ao longo do tempo

constaram como sendo inclinação e paleolatitude, mas para a avaliação cont́ınua

desses termos e por janela geológica de interesse, foi utilizada uma outra abordagem

e outra disposição de dados, que consistiu em avaliar o comportamento do CG ao

longo do planeta como um todo.

A avaliação da Anomalia ∆I em função da latitude permite encontrar, além

dos valores para os termos G2 e G3 para um peŕıodo como um todo, a disposição

inter-hemisférica desses valores e a influência sobre tais ajustes a partir de diferentes

escolhas para ângulos de corte nos dados paleomagnéticos.

Para esta etapa de análise, foram utilizadas duas rotinas de código aberto em

Python. A primeira rotina consta da inserção de dados de declinação, inclinação,

latitude e longitude de śıtio e α95 para calcular valores de ∆I e suas respectivas

incertezas. Os valores de ∆I, fornecidos pelo algoritmo, foram calculados a partir

de três diferentes condições de ângulo de corte, a saber:

(i) Nulo;

(ii) Igual a 45◦;

(iii) Cujo valor foi determinado pelo método de Vandamme (1994).

Entretanto, para os peŕıodos da HPMI e o SRPC, os valores de latitude e longi-

tude de śıtio precisavam ser rotacionados antes de serem inseridos na rotina, visto

que naquele peŕıodo geológico, as placas estavam amalgamadas entre a Laurásia e

o Gondwana, formando o supercontinente conhecido como Pangea (GALLO, 2017).
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Utilizando dados de latitude, longitude e ângulo de Euler (DOMEIER et al., 2012),

os dados dos śıtios de cada pólo foram rotacionados ao noroeste da África, utilizando

o programa GMAP (TORSVIK, 1998). Esses valores, posteriormente, também fo-

ram utilizados para o cálculo do TDP nestes peŕıodos correspondentes, seguindo o

modelo proposto por Bazhenov e Shatsillo (2010). Para o CNS, esse procedimento

não foi adotado, visto que para este peŕıodo geológico, as placas ja se encontra-

vam separadas, mas foi realizado um teste de placa única para encontrar o TDP

(BAZHENOV e SHATSILLO, 2010).

Com os valores de ∆I e seus respectivos erros calculados e utilizando, mais uma

vez, os valores para latitude de śıtio, foi empregada outra rotina para calcular os

valores de G2 e G3 e seus respectivos valores de incerteza inferior e superior, por

peŕıodo, além da visualização gráfica do comportamento da função ao longo da

latitude do globo. Com esse procedimento, foi posśıvel verificar e interpretar o

comportamento do campo não-dipolar dentro das janelas geológicas com frequências

de reversão de polaridade do CG diferentes.

5.3.2 Cálculo do TDP para a Hiperzona de Polaridade

Mista Illawarra e o Superchron Reverso do Permo-

carbońıfero

Com os dados de latitude e longitude para os śıtios de amostragem e PGVs

rotacionados para o noroeste da África, foi posśıvel calcular o TDP para a HPMI

e o SRPC. Os grupos de dados foram separados em grupos de idade, constando

três: 250 Ma, 270 Ma e 290 Ma. Essa separação em grupos de idade foi utilizada

porque o TDP deve coincidir com o polo geográfico (considerando um campo zonal

médio) (BAZHENOV e SHATSILLO, 2010). Como os continentes se movimentam,

a posição do polo geográfico em relação às placas muda ao longo dos milhões de

anos. Sabendo que há movimentação entre essas placas litosféricas, o procedimento

consensual na reconstrução paleogeográfica é calcularmos TDPs com intervalos de

tempo entre si, visto que existem deslocamentos consideráveis entre as placas neste

intervalo temporal.

Com os grupos de idade definidos, foi calculado para cada polo um plano que

contém o pólo e o śıtio rotacionados. A figura 5.2 apresenta uma representação

esquemática para estes planos. Com isso, foi gerado um conjunto de planos para

cada grupo de idade, com os valores de vetores normais ao plano. Com o conjunto

de planos calculados, foi calculado um vetor normal ao plano médio que passa pelos

vetores normais dos planos de cada polo. Este segundo autovetor é o TDP, e pode

ser interpretado como a intersecção entre ćırculos que passam pelos śıtios contidos

nas placas e nos polos calculados a partir de cada uma. Com isso, foi calculado
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o ângulo entre o TDP e o śıtio rotacionado, gerando o valor de paleocolatitude

e, consequentemente, foi encontrado o valor de paleolatitude. Por fim, todos os

polos foram recolocados na mesma polaridade (Norte) (BAZHENOV e SHATSILLO,

2010).

Figura 5.2: Representação esquemática da obtenção de um TDP (estrela vermelha)
através da intersecção de ćırculos (SP-Circle) que perpassam as placas (Plate A, B
e C ) e os seus polos correspondentes (ćırculos coloridos). Modificado de Gallo et
al., 2017.

Para os cálculos de TDP, foram utilizadas rotinas em Python, mais especifica-

mente a biblioteca Pmagpy (TAUXE, et al., 2016). A biblioteca conta com inúmeras

funções que permitem o cálculo de parâmetros e estat́ısticas paleomagnéticas. Den-

tre essas funções, foram utilizadas algumas para o cálculo do TDP. Com esses dados

calculados, foi posśıvel visualizar e interpretar o comportamento do campo não-

dipolar em relação ao campo dipolar.
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Caṕıtulo 6

Resultados e discussões

Foram encontrados resultados de G2 e G3 em função do tempo e resultados

de anomalia ∆I em função latitude para as janelas geológicas de interesse deste

trabalho; os últimos 50 ka (fr ∼ 4 − 5Ma−1), o CNS (fr → 0), a HPMI (fr ∼
5, 9Ma−1) e o SRPC (fr → 0).

Para os últimos 50 ka, foram utilizados modelos dispońıveis na literatura para

o cálculo dos termos G2 e G3, a fim de avaliar suas respectivas flutuações ao longo

do tempo. Tais dados foram obtidos através de dois modelos distintos: CALS10k.2

(CONSTABLE et al., 2016) e o LSMOD.1 (KORTE et al., 2018). Esses modelos

gerados por séries temporais conferem um ajuste dos termos harmônicos esféricos

através de dados paleomagnéticos e cobrem uma faixa temporal que compreende o

CG mais recente.

Para os outros peŕıodos foi feita uma avaliação da anomalia delta I em função da

latitude, e os valores de G2 e G3 foram avaliados dentro de todas as magnetozonas

que compreendem as janelas geológicas de interesse.

Após os cálculos de G2 e G3, assim como seus respectivos erros, os resultados

foram reunidos e gerados em suas respectivas escalas temporais, separados nos inter-

valos de interesse. Também foram feitos plots da anomalia ∆I em função da latitude

de śıtio para o CNS, a HPMI e o SRPC, seguindo o modelo Time-Averaged Field

model (TAF model). Foi utilizado uma parte do script do PALEOMATLAB, bem

como um script em Python para os cálculos e os gráficos dos termos G2 e G3 em

função do tempo e da anomalia ∆I em função da latitude.

Esses resultados serão apresentados e discutidos à luz da literatura nas seções

seguintes.

6.1 Os últimos 50 ka

Para análise do campo recente, resultados contidos na literatura já apresenta-

ram estimativas para variação dos termos G2 e G3 (SCHNEIDER E KENT, 1990;

29



MCELHINNY et al., 1996; JOHNSON et al., 2008), através da representação do CG

em contribuições relativas dos harmônicos esféricos em amostragens que abrangem,

também, as magnetozonas do Brunhes (polaridade normal) e o Matuyama (polari-

dade reversa). Também foram evidenciados os resultados para a combinação dessas

duas magnetozonas, abrangendo janelas geológicas de interesse mais recentes como

um todo, e utilizando os resultados provenientes de dados paleomagnéticos advindos

tanto de rochas ı́gneas como de rochas sedimentares. Os resultados para os últimos

5 Ma dos estudos citados constam nas tabelas 6.1, 6.2 e 6.3 desta seção.

Os resultados para a janela geológica de interesse foram comparados com os resul-

tados publicados na literatura para estudos do campo recente, visto que é posśıvel

relacionar o comportamento à da frequência de reversões de polaridade. Entre-

tanto, o método utilizado neste trabalho diferencia-se dos trabalhos citados, além

também da forma de visualização da flutuação das contribuições relativas dos ter-

mos harmônicos zonais. Além disso, a janela geológica de interesse foi uma fração

do que está contido dentro dos resultados para o campo recente, por conta do tipo

de análise adotada precisar de uma amostragem de dados que possúıssem de valores

de g01, g
0
2 e g

0
3 com intervalo de tempo bem definido entre si, que no caso do trabalho,

foram avaliados em intervalos amostrais de 25 anos entre si. No paleomagnetismo,

a qualidade dos modelos de campo depende da precisão e da distribuição geográfica

dos dados, e uma parte da utilização desses dados se encaixam no procedimento uti-

lizado neste trabalho. Os modelos utilizados fornecem esses valores, e com isso foi

posśıvel calcular e representar a flutuação dos termos G2 e G3 ao longo dos últimos

50 ka (CONSTABLE et al., 2016; KORTE et al., 2018).

Tabela 6.1: Melhor ajuste para os termos G2 e G3 e incertezas associadas para os
últimos 5 Ma. N é o número de amostras. Modificado de Schneider e Kent (1990).

Chron (Polarity) N G2 G3

Brunhes (normal) 175 0.026 ±0.010 -0.029 ±0.015
Matuyama (reverse) 125 0.046 ±0.014 -0.021 ±0.020

Durante o desenvolvimento do procedimento, houve uma restrição da janela tem-

poral para 50 ka, simplesmente devido à cobertura oferecida pelos modelos. Os dados

também se apresentaram igualmente espaçados na janela, com resolução de 25 anos.

O modelo faz uma interpolação dos dados que nos permite avaliarmos os coeficien-

tes de harmônicos esféricos na dada janela temporal que desejarmos dentro de sua

abrangência. Além disso, o motivo do modelo ter uma determinada abrangência

temporal depende da disponibilidade de medidas paleomagnéticas em quantidade

e distribuição espaço-tempo suficientes para que um ajuste razoável seja posśıvel.

Entretanto, como mostrado na Figura 6.1, houve uma lacuna entre 10 ka e 30 ka
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Tabela 6.2: Contribuições relativas dos coeficientes de Gauss para o quadrupolo (G2)
e octupolo (G3) do CG calculados através de combinações de dados paleomagnéticos
para os últimos 5 Ma. N é o número de śıtios (grupos ou amostras) usados no cálculo.
Modificado de McElhinny et al., (1996).

Grupo de dados Polaridade N G2 G3

A.D.C.1 N 5831(442) 0.043 ±0.030 0.017 ±0.031
A.D.C.1 R 3659(288) 0.063 ±0.035 0.056 ±0.037
A.C.D.2 N 4455(267) 0.041 ±0.037 0.031 ±0.035
A.C.D.2 R 2488(163) 0.054 ±0.026 0.094 ±0.026
I.C.R.3 N 2986(169) 0.039 ±0.028 0.029 ±0.027
I.C.R.3 R 1422(104) 0.059 ±0.048 0.058 ±0.056

I.R. (Brunhes)4 N 2045(105) 0.032 ±0.025 0.030 ±0.023
I.R. (Matuyama)5 R 552(48) N.A.∗ N.A.∗

O. (Com correção)6 N 1376(175) 0.026 ±0.021 -0.027 ±0.019
19907 N (175) 0.026 ±0.010 -0.029 ±0.015

O. (Com correção)6 R 1171(125) 0.035 ±0.012 -0.014 ±0.013
19907 R (125) 0.046 ±0.014 -0.021 ±0.020

O. (Sem correção)8 N 1376(175) 0.027 ±0.021 -0.026 ±0.019
O. (Sem correção)8 R 1171(125) 0.046 ±0.012 -0.011 ±0.013

I.O.C.9 N 4362(344) 0.038 ±0.025 0.013 ±0.027
I.O.C.9 R 2593(229) 0.049 ±0.022 0.028 ±0.024

I.O. (Brunhes)10 N 3421(280) 0.033 ±0.019 0.010 ±0.021
I.O. (Matuyama)11 R 1723(173) 0.042 ±0.022 0.012 ±0.022

B.M.C.12 N+R 5144(453) 0.038 ±0.012 0.011 ±0.012

1Todos os dados combinados; 2Todos os dados continentais; 3Rochas ı́gneas continentais; 4Rochas
ı́gneas (Brunhes); 5Rochas ı́gneas (Matuyama); 6Oceanos (correção de deslocamento); 7Schneider

and Kent (1990); 8Oceanos (sem correção de deslocamento); 9Oceanos e ı́gneas continentais;
10Oceanos e ı́gneas do Brunhes; 11Oceanos e ı́gneas do Matuyama; 12Brunhes e Matuyama

combinados; ∗Dados dispońıveis insuficientes.

Tabela 6.3: Melhor ajuste para os termos G2 e G3 para os últimos 5 Ma. Modificado
de Johnson et al., (2008).

Peŕıodo/Magnetozona G0
2 =

g0
2

g0
1

G0
3 =

g0
3

g0
1

Brunhes 0.02 0.01
Matuyama 0.04 0.05

0-5 Ma combined 0.03 0.03

por conta de representarem modelos diferentes, então nenhum dos modelos avalia-

dos cobriam o peŕıodo de 10-30 ka. Porém, nesse peŕıodo, não há nenhum registro

de excursão magnética e/ou outro tipo de comportamento do CG que pudesse ser

visualizado utilizando a avaliação da flutuação dos termos G2 e G3, deixando o foco

do resultado em como essa flutuação se comportou entre 0-10 ka e 30-50 ka.

Partindo dessa caracteŕıstica, os valores de G2 e G3 foram avaliados ao longo
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do tempo, mostrando pouca variação dos valores últimos 10 ka, como mostrado na

tabela 6.6. Os últimos 50 ka representam o chron Brunhes, com valores de G2 e G3

não muito variáveis no tempo. Johnson et al., (2008) encontraram valores de G2

sendo 0.02 e G3 sendo 0.01. Esses valores são representativos para os últimos 10

ka. A contribuição relativa dos termos harmônicos zonais para a componente não-

dipolar do CG para o Brunhes consta com 2-4 % do G2 e aproximadamente 1 % do

G3. Também foi posśıvel verificar a flutuação dentro do intervalo estimado outros

outros estudos (e.g., SCHNEIDER E KENT, 1990; MCELHINNY et al, 1996) como

constam os valores apresentados para G2 e G3 nas tabelas 6.1 e 6.2.

Figura 6.1: Flutuação de G2 e G3 ao longo do tempo para os últimos 50 ka. A
figura a) apresenta o intervalo de tempo que compreende os dados de G2 e G3 entre
0 e 10 ka, já a figura b) apresenta o intervalo de tempo que compreende apenas o
intervalo entre 30 a 50 ka.

A restrição temporal permitiu uma ênfase para as excursões de polaridade conti-

das na janela de 50 ka. Nesse peŕıodo, como foi discutido, existiram duas excursões

que são debatidas até hoje na literatura: Mono Lake (∼33ka) e Laschamp (∼41ka)

(KORTE et al., 2019). Essas excursões representam comportamentos do CG que

refletem na flutuação das contribuições relativas dos termos não-dipolares. A vanta-

gem da utilização de modelos para o campo recente é poder enxergar como feições do

CG se comportaram ao longo do tempo, envolvendo particularmente o os dois chrons

de polaridade mais estudados (Brunhes e Matuyama). Investigar as excursões geo-

magnéticas e como os termos não-dipolares se comportam frente ao termo dipolar do

campo fornece uma nova frente metodológica para a discussão desses termos e como

eles podem contribuir para entendermos melhor o comportamento do CG de formas

mais pontuais. Além disso, utilizando os dados, de origem sedimentar e ı́gnea, dos
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modelos para a janela temporal de interesse, foi posśıvel fazer uma análise do CG

e suas excursões de forma global, e não apenas dependentes de maneira regional o

que, muitas vezes, se mostra uma análise inconsistente (KORTE et al., 2019).

Essa flutuação dos termos pôde ser observada para os últimos 50 ka, com atenção

especial para a excursão Laschamp, onde foi encontrado um padrão de variação dos

termos G2 e G3 bem distinto de como estes termos vinham se comportando ao longo

de toda essa janela geológica.

Figura 6.2: Termo G2 em função de G3 para o intervalo de 30 a 50 ka. A flu-
tuação dos dois termos gerou o evento de variação dos termos G2 e G3 na excursão
Laschamp, em destaque na figura, e durou aproximadamente 2.4 ka.

Visto apenas em duas dimensões, o termo G2 em função do termo G3, é posśıvel

enxergar uma grande concentração de dados para ambos os termos. Todavia, existe

também uma distribuição desses dois termos ao longo de intervalos que compre-

endem valores negativos e positivos mais distribúıdos, constando um padrão único

nessa distribuição, mostrando uma posśıvel anti-correlação entre os termos, como

mostrado na Figura 6.3.

Para entendermos melhor o comportamento de G2 e G3 durante o peŕıodo da

Laschamp, fizemos o cálculo de correlação cruzada entre os termos G2 e G3. O

procedimento escolhido foi o que encontra os valores do coeficiente de correlação

cruzada para determinados valores de lag entre duas séries temporais de dados,

nesse caso, G2 e G3. Isso porque verificamos o grau de coerência entre os termos

investigados para os três peŕıodos das séries temporais entre 30 e 50 ka. O valor de

lag determina o grau de deslocamento entre duas séries temporais (KULHÁNEK,

1976; DAVIS, 1986). O coeficiente de correlação cruzada é dado pela expressão
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Figura 6.3: Termos G2 e G3 representados graficamente em função do tempo. 1, 2
e 3 representam a duração dos eventos discorridos. (a) representa a flutuação das
contribuições relativas dos termos não-dipolares com a componente dipolar do CG
para o peŕıodo que abrange 30 a 50 ka. (b) representa o peŕıodo antes dessa encon-
trada variação dos termos G2 e G3 na excursão Laschamp, no qual os termos G2 e
G3 não variaram muito além do zero, começando em 30 ka e que durou aproximada-
mente 7.6 ka. (c) representa apenas o comportamento onde pode ser observada essa
flutuação dos termos G2 e G3 que variaram em conjunto e para além dos valores
anteriores. A figura (d) representa o comportamento da flutuação dos termos G2 e
G3 após a excursão Laschamp, e que se parece muito com o comportamento anterior
à observada variação de G2 e G3. Durou por aproximadamente 9.9 ka, até os 50 ka.
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(6.1)

onde n é o número de pares G2 e G3 representados por i-ésimos mais k-ésimos

G2 e i-ésimos G3. Os valores de lag variam entre −
√
N + 10 e

√
N + 10. A

equação acima mostra o quanto um conjunto de dados é deslocado um do outro de

forma relativa, denotado pelo valor de k. Nas posições de lag nos quais as duas

séries temporais apresentam similaridade, os valores de correlação serão positivos

ou negativos, denotando alta correlação cruzada. Quando os valores são nulos,

implicando uma soma pequena, a correlação cruzada entre as duas séries temporais

será dita improvável (DAVIS, 1986; TELFORD et al., 1990).

Figura 6.4: Gráfico de valores de correlação em função dos valores de lag para o
peŕıodo 1 (∼30.0-37.6 ka)

Os valores de correlação cruzada para lag = 0, ou seja, quando não há atraso

entre as duas séries temporais e espera-se que o valor de correlação cruzada para

lag = 0 seja o mais adequado para interpretar se há ou não correlação entre as duas

séries foram demonstrados na tabela 6.4, para as séries temporais G2 e G3 antes,

durante e depois do evendo da denominada variação de G2 e G3 observada durante

a excursão de Laschamp.

Para o cálculo de correlação cruzada, os valores variam entre -1, 0 e 1. O maior
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Figura 6.5: Gráfico de valores de correlação em função dos valores de lag para o
peŕıodo 2 (∼37.6-41.8 ka)

Tabela 6.4: Valores de correlação cruzada para lag = 0 (r0) para os três peŕıodos
relativos ao teste.

∆t(ka) r0

∼9.9 -0.307
∼2.4 0.057
∼7.6 -0.081

valor absoluto, para os três cenários das séries temporais, foram encontrados com

alguns valores de lag distantes do zero, onde mostra quando há relação entre as duas

séries. Esses valores foram representados na tabela 6.5.

Tabela 6.5: Valores de correlação cruzada durante a excursão Laschamp antes, du-
rante e depois da variação dos termos G2 e G3 na excursão Laschamp.

∆t (ka) rk lag

∼9.9 -0.751 113
∼2.4 0.889 15
∼7.6 -0.704 -130

Para fins comparativos e de discussão de resultados, foram calculados os valores

de correlação cruzada para o peŕıodo de 0 a 10 ka. Esses valores constam na tabela
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6.6.

Figura 6.6: Gráfico de valores de correlação em função dos valores de lag para o
peŕıodo 3 (∼41.8-50.0 ka).

Tabela 6.6: Valores de correlação para lag = 0 e absoluto para os últimos 10 ka.

Peŕıodo r0 r−195

0-10 ka -0.300 0.584

Durante o peŕıodo no qual houve a variação de G2 e G3 durante a excursão, a cor-

relação cruzada para lag = 15 é aproximadamente 0.889, mostrando uma correlação

significativa entre os termos, principalmente quando consideramos que os valores

mais próximos de 1 para o peŕıodo anterior e posterior ao evento descrito constam

em lags muito mais além do valor 15, não mostrando também valores próximos de 1

tanto quanto o caso da variação constatada. Para o valor de lag = 0, o resultado de

0.057 mostra uma quase inexistente correlação linear. Antes e depois da variação, os

valores de correlação absoluta são parecidos, e são representados em lags na ordem

de cem. Além disso, para os últimos 10 ka, o valor de correlação para o lag=0 é bem

próximo do valor para o peŕıodo anterior à observada variação dos termos G2 e G3.

Isso levanta algumas hipóteses sobre o comportamento do CG durante as excursões

e que foram discorridas de maneira mais apropriada no caṕıtulo de conclusões.

37



Figura 6.7: Gráfico de valores de correlação em função dos valores de lag para os
últimos 10 ka.

Quando os valores de G2 e G3 foram representados graficamente em três di-

mensões, sendo a nova dimensão a do tempo, foi posśıvel enxergar também o mesmo

padrão, mas com mais detalhes de resolução. O padrão de variação dos termos G2 e

G3 na excursão Laschamp contido na representação mostra que houve uma variação

abrupta dos termos G2 e G3, em conjunto, durante o peŕıodo que coincide com a

excursão de Laschamp, como mostra a figura 6.4. Quantitativamente, os valores de

G2 e G3 antes, durante e depois da excursão calculados são demonstrados na tabela

6.7.

Tabela 6.7: Termos G2 e G3, em média, para os intervalos de tempo antes, durante
e após a variação dos termos G2 e G3 na excursão Laschamp.

G2xG3 (Laschamp) G2 G3

Antes 0.024 0.040
Durante 0.293 -0.227
Depois 0.006 -0.008

Esses valores quantificados de G2 e G3 antes, durante e depois da variação dos

termos G2 e G3 para o peŕıodo em questão permitem avaliar a flutuação dos valores

para o peŕıodo excursional do CG no Laschamp, e podemos observar um incremento

significativo em relação à porcentagem dos valores para essas condições separadas.

38



Também foi constrúıda uma tabela comparando a média de G2 e G3 para o peŕıodo

de 30 a 50 ka com os demais peŕıodos avaliados neste trabalho, constando na tabela

6.8.

Tabela 6.8: Média dos termos G2 e G3 para os intervalos 0-10 ka, 30-50 ka, CNS,
HPMI e SRPC.

Intervalo G2 G3

0-10 ka 0.047 0.001
30-50 ka 0.042 -0.005
CNS 0.081 0.025
HPMI 0.317 0.256
SRPC 0.569 0.304

Os valores destacados na tabela acima mostram como os termos G2 e G3 flutu-

aram de maneira distinta ao longo desses peŕıodos. Vale ressaltar que, para janelas

de tempo mais longas (CNS, HPMI e SRPC) esses valores são comumente computa-

dos como uma média, para janelas temporais mais finas, como no caso dos últimos

10 ka e 30-50 ka, esses valores geralmente são calculados discretamente a partir de

alguma resolução, porém, neste estudo, foi calculada a média para que pudéssemos

fazer um comparativo dos valores G2 e G3 com essas janelas mais profundas, além

da comparação com os valores de G2 e G3 para as janelas geológicas mais recentes

encontrados na literatura.

Para a excursão Mono Lake, não foram encontradas flutuações nos termos G2

e G3 ao longo do tempo. Os resultados encontrados para as duas excursões serão

melhores debatidos no caṕıtulo de conclusões.

6.2 Superchron Normal do Cretáceo

A distribuição dos dados para o CNS deu-se de forma consistente no sentido

da abrangência inter-hemisférica dos dados utilizados, constando 12 dados para o

hemisfério sul e 13 dados para o hemisfério norte. Isso significa que a avaliação do

CG para o peŕıodo de interesse foi global, não deixando lacunas latitudinais.

Para o CNS, foram notadas flutuações na anomalia ∆I no sentido negativo do

eixo, denotando um elongação para baixo, nos três cenários adotados (sem ângulo

de corte, com ângulo de corte igual a 45 e com o método de Vandamme (1994) para

o ângulo de corte). A curva vermelha do modelo mostra a influência direta dos

termos não-dipolares sobre o termo dipolar, isto é: quanto mais distante do eixo

pontilhado, maior a contribuição dos termos não-dipolares frente ao termo dipolar.

Além disso, foram calculados os termos G2 e G3 para o CNS, seguindo os cenários

de ângulo de corte, e foram encontrados contribuições, somando os termos G2 e G3,
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Figura 6.8: Anomalia ∆I em função da latitude de śıtio para o CNS sem ângulo
de corte aplicado, com limite de confiança de 95% calculado através do método de
bootstrap. A figura também mostra os resultados de G2 e G3 e seus respectivos
limites superiores e inferiores de incerteza. A curva vermelha compreende o melhor
ajuste seguindo o Modelo TAF. A área amarela corresponde ao limite de confiança
de 95% associado às incertezas dos termos G2 e G3. N é o número de polos utilizados
no processamento.

da ordem de 8,9% (sem ângulo de corte), 10,9% (ângulo de corte de 45) e 11,8%

(método de Vandamme (1994)), como mostram as figuras 6.8, 6.9 e 6.10.

Além da ampla cobertura latitudinal, também houve uma ampla cobertura tem-

poral, em relação à duração do superchron em questão. Isso também ajuda a en-

tender melhor como as feições não-dipolares do campo apresentaram seus compor-

tamentos ao longo de todo o CNS, e não apenas em um determinado instante no

tempo. A estimativa da flutuação dos termos não-dipolares nas coberturas tem-

porais e espaciais foi feita com a combinação da análise da anomalia ∆I e das

contribuições relativas dos coeficientes e Gauss para o quadrupolo e o octupolo. O

primeiro método versa sobre o quão o CG desvia de um GAD, enquanto o segundo

mostra qual a influência dos termos zonais não-dipolares sobre esse desvio do GAD.

Essa combinação não foi utilizada na literatura para as janelas geológicas alvo de

interesse deste trabalho.

6.3 Hiperzona de Polaridade Mista do Permo-

triássico

Para o HPMI, os resultados apresentaram certa consistência no que se espera
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Figura 6.9: Anomalia ∆I em função da latitude de śıtio para o CNS com ângulo de
corte aplicado igual a 45 graus, com limite de confiança de 95% calculado através
do método de bootstrap. A figura também mostra os resultados de G2 e G3 e seus
respectivos limites superiores e inferiores de incerteza. A curva vermelha compreende
o melhor ajuste seguindo o Modelo TAF. A área amarela corresponde ao limite de
confiança de 95% associado às incertezas dos termos G2 e G3. N é o número de
polos utilizados no processamento.

Figura 6.10: Anomalia ∆I em função da latitude de śıtio para o CNS com ângulo
de corte aplicado através do método de Vandamme (1994), com limite de confiança
de 95% calculado através do método de bootstrap. A figura também mostra os
resultados de G2 e G3 e seus respectivos limites superiores e inferiores de incerteza. A
curva vermelha compreende o melhor ajuste seguindo o Modelo TAF. A área amarela
corresponde ao limite de confiança de 95% associado às incertezas dos termos G2 e
G3. N é o número de polos utilizados no processamento.
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Figura 6.11: Valores de inclinação observada em função da paleolatitude para o
CNS. A curva azul representa o GAD. A curva vermelha representa o melhor ajuste
para um modelo de campo com valores de G2 = 0.081 e G3 = 0.025 para o CNS. As
curvas vermelhas pontilhadas representam o limite superior e inferior para o ajuste
do modelo de campo.

Figura 6.12: Valores de ∆I em função dos valores de paleolatitude corrigidos através
do cálculo do TDP. A curva preenchida representa o melhor ajuste usando os
harmônicos zonais G2 = -0.04 e G3 = -0.05 e a curva pontilhada mostra o ajuste
utilizando os valores de ∆I do campo com G2 = -0.17 e G3 = -0.03. Esses valores
para as curvas foram calculados através de um grupo de dados paleomagnéticos para
o Pré-cambriano (VEIKKOLAINEN, 2014c). Os pontos mostram os valores de ∆I
para o CNS, bem como suas respectivas incertezas.

42



Tabela 6.9: Tabela com resultados numéricos de G2 e G3, suas respectivas incertezas
e idades para o CNS.

Referências G2 G3 Idade (Ma)

Butler et al. (1991) 0.107 ±0.031 0.410 ±0.030 ∼ 74.0

Gunderson e Sheriff (1991) -0.085 ±0.010 0.723 ±0.009 ∼ 75.0

Doh et al. (2002) 0.456 ±0.042 0.201 ±0.023 ∼ 78.0

Yi et al. (2015) -0.840 ±0.026 0.546 ±0.020 ∼ 80.0

Huang et al. (2013) -0.495 ±0.018 -0.120 ±0.039 ∼ 88.0

Riisager et al. (2001) -0.164 ±0.065 -0.162 ±0.049 ∼ 90.0

Chi and Dorobek (2004) 0.432 ±0.031 -0.110 ±0.089 ∼ 100.0

Font et al. (2009) -0.318 ±0.028 0.227 ±0.022 ∼ 102.0

Chen et al. (2017) -0.361 ±0.020 0.247 ±0.010 ∼ 104.0

Zhu et al. (2008) 0.025 ±0.010 0.296 ±0.012 ∼ 112.0

Lhuillier et al. (2016) 0.537 ±0.002 0.160 ±0.002 ∼ 114.0

Rao e Rao (1996) 0.439 ±0.086 0.074 ±0.061 ∼ 117.5

Yang et al. (2015) -0.520 ±0.013 0.185 ±0.012 ∼ 119.0

Bohnel et al. (2002) -0.252 ±0.040 -0.222 ±0.059 ∼ 120.0

Ma et al. (2014) -0.239 ±0.007 -0.136 ±0.006 ∼ 126.0

Raposo e Ernesto (1995) -0.291 ±0.023 0.003 ±0.022 ∼ 132.0
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Tabela 6.10: Continuação da tabela 6.9 com resultados numéricos de G2 e G3, suas
respectivas incertezas e idades para o CNS.

Referências G2 G3 Idade (Ma)

Raposo et al. (1998) 0.226 ±0.035 -0.252 ±0.014 ∼ 132.0

Ernesto et al. (1999) -0.431 ±0.004 0.055 ±0.004 ∼ 132.0

Solano et al. (2010) -0.661 ±0.008 0.237 ±0.004 ∼ 132.0

Dodd et al. (2015) -0.230 ±0.014 0.057 ±0.019 ∼ 134.0

Zhao et al. (1990) 0.324 ±0.013 0.374 ±0.004 ∼ 154.5

Ren et al. (2016) 0.445 ±0.015 0.072 ±0.014 ∼ 155.0

Iglesia Llanos et al. (2003) -0.465 ±0.019 -0.263 ±0.071 ∼ 156.5

Lemna et al. (2016) 0.385 ±0.039 0.109 ±0.039 ∼ 180.0

Kosterov e Perrin (1996) 0.134 ±0.020 -0.187 ±0.021 ∼ 183.0

para um peŕıodo geológico com alta taxa de reversão de polaridade do CG. A curva

que determina a anomalia ∆I ficou bem inflexionada em relação ao eixo que repre-

senta um hipotético GAD, além disso os valores de G2 e G3, que representam as

componentes não-dipolares do CG, somados, apresentaram uma grande contribuição

frente ao dipolo, explicitando assim um comportamento minimamente coerente para

a alta taxa de reversão de polaridade do campo para o peŕıodo em questão (Figuras

6.13, 6.14 e 6.15 e tabela 6.11).

A limitação da análise por esse método para o peŕıodo, porém, ficou por conta

das grandes incertezas para os termos G2 e G3. A área que representa esse limite de

confiança cobriu quase toda a latitude sul do globo, fazendo com que os valores da

anomalia ∆I serem esperados longe de uma situação GAD, mas também como muito

próximos. Esse resultado levanta uma conclusão dúbia a respeito do comportamento

do CG durante esse peŕıodo. Essa limitação existe por conta da pouca quantidade de

dados utilizados nesse peŕıodo, e as posśıveis soluções para esse imbróglio estat́ıstico

será discutido na seção do Superchron Reverso do Permo-carbońıfero, visto que os

dois peŕıodos geológicos tiveram limitações parecidas nesse sentido.

6.4 Superchron Reverso do Permo-carbońıfero

Para o SRPC, tanta os resultados para anomalia ∆I quanto os resultados de G2 e
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Figura 6.13: Anomalia ∆I em função da latitude de śıtio para o HPMI sem ângulo
de corte aplicado, com limite de confiança de 95% calculado através do método de
bootstrap. A figura também mostra os resultados de G2 e G3 e seus respectivos
limites superiores e inferiores de incerteza. A curva vermelha compreende o melhor
ajuste seguindo o Modelo TAF. A área amarela corresponde ao limite de confiança
de 95% associado às incertezas dos termos G2 e G3. N é o número de polos utilizados
no processamento.

Figura 6.14: Anomalia ∆I em função da latitude de śıtio para o HPMI com ângulo
de corte aplicado igual a 45 graus, com limite de confiança de 95% calculado através
do método de bootstrap. A figura também mostra os resultados de G2 e G3 e seus
respectivos limites superiores e inferiores de incerteza. A curva vermelha compreende
o melhor ajuste seguindo o Modelo TAF. A área amarela corresponde ao limite de
confiança de 95% associado às incertezas dos termos G2 e G3. N é o número de
polos utilizados no processamento.
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Tabela 6.11: Tabela com resultados numéricos de G2 e G3, suas respectivas incer-
tezas e idades para a HPMI.

Referências G2 G3 Idade (Ma)

Heunemann et al. (2004) -0.367 ±0.034 0.055 ±0.025 ∼ 250.0

Kravchinsky et al. (2002a) -0.527 ±0.013 0.201 ±0.097 ∼ 250.0

Kravchinsky et al. (2002b) -0.245 ±0.177 0.482 ±0.076 ∼ 250.0

Latyshev et al. (2018) 0.400 ±0.012 0.046 ±0.009 ∼ 250.0

Pavlov et al. (2011) 0.150 ±0.041 0.010 ±0.041 ∼ 250.0

Tomezzoli et al. (2009) 0.338 ±0.047 0.354 ±0.043 ∼ 250.0

Vaselovskiy et al. (2012) -0.564 ±0.052 0.374 ±0.029 ∼ 250.0

Miguez et al. (2016) 0.015 ±0.121 -0.017 ±0.088 ∼ 252.5

Yokoyama et al. (2014) 0.450 ±0.032 0.433 ±0.007 254.7 ±2.5

Gurevitch et al. (2004) 0.111 ±0.050 -0.007 ±0.037 255.3 ±5.3

Van Der Voo et al. (1993) -0.194 ±0.086 -0.092 ±0.058 ∼ 255.5

Belica et al. (2017) -0.325 ±0.057 -0.121 ±0.072 ∼ 265.0
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Figura 6.15: Anomalia ∆I em função da latitude de śıtio para o HPMI com ângulo
de corte aplicado atravésdo método de Vandamme (1994), com limite de confiança
de 95% calculado através do método de bootstrap. A figura também mostra os
resultados de G2 e G3 e seus respectivos limites superiores e inferiores de incerteza. A
curva vermelha compreende o melhor ajuste seguindo o Modelo TAF. A área amarela
corresponde ao limite de confiança de 95% associado às incertezas dos termos G2 e
G3. N é o número de polos utilizados no processamento.

G3 apresentaram divergências do que seria a representação de um CG e algumas de

suas feições para um peŕıodo com baixa frequência de reversão de polaridade. Além

da curva do modelo do TAF encontrar-se bem longe do eixo que representa um

GAD, denotando uma alt́ıssima contribuição das componentes não-dipolares frente

à componente dipolar, também consta o fato de que as contribuições de G2 e G3,

para os três cenários de ângulos de corte, somarem-se para muito além do esperado

em um cenário de polaridade reversa em um superchron, como são mostradas nas

figuras 6.16, 6.17 e 6.18.

Um dos motivos em hipótese para que tenha resultado nesse padrão apresen-

tado é o da baixa quantidade de dados utilizados no modelo. Para o peŕıodo em

questão, os dados utilizados, de rochas ı́gneas, passaram pelo critério de seleção,

ou seja: oferecem boa qualidade. Porém, esse mesmo critério fez com que os da-

dos fossem reduzidos, e existe escassez na literatura a despeito de dados de rochas

ı́gneas que passassem pelo mesmo critério para o SRPC. Uma posśıvel solução para

esta limitação ser sanada (tanto para esse peŕıodo tanto quanto para a HPMI) seria

a flexibilização dos critérios e/ou a inserção de dados de rochas sedimentares (em

conjunto com as ı́gneas ou não), mas essa modificação requer que os dados passem

pelo tratamento de dados adequado, visto que as rochas sedimentares sofrem de um

processo conhecido por inclination shallowing. Outra posśıvel solução seria reunir
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Figura 6.16: Anomalia ∆I em função da latitude de śıtio para o SRPC sem ângulo
de corte aplicado, com limite de confiança de 95% calculado através do método de
bootstrap. A figura também mostra os resultados de G2 e G3 e seus respectivos
limites superiores e inferiores de incerteza. A curva vermelha compreende o melhor
ajuste seguindo o Modelo TAF. A área amarela corresponde ao limite de confiança
de 95% associado às incertezas dos termos G2 e G3. N é o número de polos utilizados
no processamento.

Figura 6.17: Anomalia ∆I em função da latitude de śıtio para o SRPC com o ângulo
de corte aplicado igual a 45 graus, com limite de confiança de 95% calculado através
do método de bootstrap. A figura também mostra os resultados de G2 e G3 e seus
respectivos limites superiores e inferiores de incerteza. A curva vermelha compreende
o melhor ajuste seguindo o Modelo TAF. A área amarela corresponde ao limite de
confiança de 95% associado às incertezas dos termos G2 e G3. N é o número de
polos utilizados no processamento.
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Figura 6.18: Anomalia ∆I em função da latitude de śıtio para o SRPC com o ângulo
de corte aplicado através do método de Vandamme (1994), com limite de confiança
de 95% calculado através do método de bootstrap. A figura também mostra os
resultados de G2 e G3 e seus respectivos limites superiores e inferiores de incerteza. A
curva vermelha compreende o melhor ajuste seguindo o Modelo TAF. A área amarela
corresponde ao limite de confiança de 95% associado às incertezas dos termos G2 e
G3. N é o número de polos utilizados no processamento.

uma equipe para uma expedição paleomagnética a fim de retirar amostras de rochas

ı́gneas de śıtios determinados, ou até mesmo, seguindo essa linha, esperar que a lite-

ratura insira novos dados paleomagnéticos provenientes dessas eventuais expedições

Vale ressaltar que movimentos tectônicos posteriores não foram considerados, visto

que não foi levada em conta a paleolatitude, e sim a latitude de śıtio.
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Tabela 6.12: Tabela com resultados numéricos de G2 e G3, suas respectivas incer-
tezas e idades para o SRPC.

Referências G2 G3 Idade (Ma)

Domeier et al. (2011) -0.418 ±0.013 0.475 ±0.033 263.0 +1.6/-2.0

Belica et al. (2017) -0.325 ±0.057 -0.121 ±0.072 265.0 ±0.4

Levashova et al. (2003) 0.003 ±0.105 -0.1393 ±0.095 ∼ 267.5

Muttoni et al. (2003) -0.146 ±0.113 -0.593 ±0.137 ∼ 280.0

Bachtadse et al. (2002) -0.268 ±0.130 0.190 ±0.074 280.0 ±2.0

Clark e Lackie (2003) -0.334 ±0.027 0.058 ±0.019 288.0 ±6.0

Haldan et al. (2014) -0.496 ±0.017 0.164 ±0.020 288.7 ±7.8

Huang e Opdyke (1991) -0.130 ±0.077 -0.436 ±0.091 ∼ 308.6

Beck et al. (1991) 0.060 ±0.007 -0.280 ±0.005 ∼ 315.0
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Caṕıtulo 7

Considerações Finais

Aqui serão discutidos os resultados encontrados no trabalho para todas as janelas

geológicas de interesse (últimos 50 ka, CNS, HPMI e SRPC).

Essas discussões serão feitas à luz do que se é discutido na literatura para o

estado da arte sobre a avaliação de algumas feições do CG no passado geológico

mais recente e o mais profundo. As discussões aqui feitas levam a conclusões sobre

o comportamento do CG em peŕıodos com diferentes frequências de reversões de

polaridade geomagnéticas, além de excursões.

A partir dessas conclusões, hipóteses foram levantadas para que posśıveis res-

postas sejam dadas sobre o comportamento do CG sob diferentes condições geo-

dinâmicas e geomagnéticas, além de deixar perguntas em aberto para a literatura.

7.1 Últimos 50 ka

Os modelos que são apresentados na literatura para a investigação de excursões

do CG para o passado geológico mais recente indicam que o processo de excursão que

envolve o Laschamp é majoritariamente governado pelo decaimento de intensidade

do dipolo axial (KORTE, et al., 2019). Nos resultados obtidos neste trabalho, foi

posśıvel verificar uma variação das componentes não-dipolares do campo durante o

peŕıodo conhecido para a excursão em questão, onde os termos quadrupolares e oc-

tupolares flutuam de uma maneira que nos leva a concluir uma hipótese de que haja

uma compensação energética entre os termos dipolares (considerando o octupolo,

que desempenha um papel de simetria em relação ao dipolo (VEIKKOLAINEN et

al., 2014c)) e não-dipolar. Isso porque a flutuação dos termos G2 e G3 ao longo

do tempo apresentaram um comportamento de variação único durante a excursão

de Laschamp, denotando um padrão matemático de anti-correlação entre os termos

avaliados.

Essa caracteŕıstica é marcada pelo mecanismo de excursão no qual a intensidade

do dipolo axial na IMN é diferente da intensidade contribúıda pelo campo não-
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dipolar, levando a decréscimos mais relevantes na intensidade do campo dipolar

axial (KORTE, et al., 2019). Além disso, a literatura aponta que no peŕıodo no

qual foi decorrida a Laschamp, a expressão do processo de excursão na superf́ıcie

terrestre durou aproximadamente dois mil anos, tempo este que foi encontrado na

avaliação da flutuação dos termos G2 e G3 na referida janela temporal.

As variações de intensidade do dipolo axial do CG pode resultar em flutuações

de larga escala na direção do campo, localmente falando, de maneira até similar

a variações observadas durante as reversões de polaridade (LEONHARDT et al.,

2009). Os resultados encontrados neste trabalho para a Laschamp também indicam

esta flutuação, levando em consideração as componentes dipolares e não-dipolares.

No Laschamp, ambas as componentes dipolares e não-dipolares do campo decaem na

mesma taxa, mesmo considerando que a contribuição dipolar medida na superf́ıcie

seja dominante, as componentes não-dipolares levam a consideráveis variações (LE-

ONHARDT et al., 2009). Esse comportamento de flutuação em conjunto também

pôde ser observado através do método deste trabalho, porém em relação às compo-

nentes relativas G2 e G3 ao longo do tempo.

Para o caso da Mono Lake não ter sido identificada através da avaliação da

flutuação dos termos G2 e G3 utilizada nesse trabalho, três hipóteses podem ser

levantadas sobre isso:

i) Excursões geomagnéticas tendem a ser a expressão de um decréscimo na in-

tensidade do termo dipolar do campo, como discutido na literatura (e.g. MERRILL

et al., 1996; GUBBINS, 1999) e;

ii) Nem todas as excursões registradas paleomagneticamente são excursões glo-

bais, muitas podem ocorrer localmente (LANGEREIS et al., 1997). Levando isso

em consideração, os dados provenientes para a Mono Lake que serviram para a ava-

liação dos termos G2 e G3 podem ter deixado de cobrir alguma faixa latitudinal no

peŕıodo em questão.

iii) Métodos de datação para cinzas vulcânicas compactadas mostraram uma

excursão registrada em Wilson Creek e que por algum tempo acreditou-se que se

tratava da Mono Lake (LAJ et al., 2000). Porém, Cox et al. (2012) mostraram que

a datação havia sido calculada de maneira incorreta e que na verdade a excursão

registrada para as amostras locais era a Laschamp. A manifestação da Mono Lake

globalmente é dependente de resultados de datação precisos e também da amarração

entre dados provenientes de rochas ı́gneas e sedimentares, fazendo com que a mani-

festação dessa excursão seja aproximadamente mais recente que a Laschamp em 8

ka (LAJ e CHANNEL, 2015). Essas atualizações sobre datações e reorganização das

manifestações das excursões no tempo geológico podem interferir na visualização da

sua variação através dos dados utilizados.

As três hipóteses, em conjunto ou não, podem apontar direções para que esse
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problema da Mono Lake não ter sido identificada seja melhor compreendida. Ape-

sar de ser confirmada, a Mono Lake ainda perpassa por imbróglios consensuais na

literatura. Em trabalhos paleomagnéticos mais antigos, a utilidade limitada no hori-

zonte magnetoestratigráfico da excursão era discutida, visto que as únicas evidências

que apontavam para a existência da excursão recáıam exatamente e unicamente so-

bre registros paleomagnéticos provenientes de rochas sedimentares de uma região

da Califórnia, nos Estados Unidos (VEROSUB, 1977). Com o passar dos anos,

alguns trabalhos (e.g. LIDDICOAT, 1996; MANKINEN e WENTWORTH, 2004;

KRAINOV et al., 2018) encontraram evidências paleomagnéticas para a excursão

em questão em outros locais, mas constando com alguns questionamentos em relação

à duração do evento: autores conseguem identificar melhor a existência da Mono

Lake através do caminho de PGVs apenas em uma determinada faixa temporal no

que acredita-se que ela ocorreu de fato.

Partindo dos testes de correlação cruzada para o peŕıodo de 30-50 ka, os resulta-

dos mostram que os valores de G2 e G3 quando lag=0 tiveram uma correlação baixa

antes do evento da variação em si, aumenta durante o peŕıodo no qual essa variação

de G2 e G3 é melhor observada e, também após o mesmo, permanece alta. Durante

a Laschamp podemos concluir que temos uma correlação cruzada significativa (igual

0.889) considerando lag=15, inferindo que os termos G2 e G3 variam em conjunto de

forma correlata em quinze deslocamentos da série temporal, aproximadamente 280.5

anos. O fato da correlação permanecer considerável após a Laschamp faz com que

conjecturemos a hipótese de que, qualquer que fosse o mecanismo que governasse

uma excursão geomagnética, continuou perdurando e refletindo no comportamento

de G2 e G3 após a excursão, além de ser posśıvel levantar a hipótese de que há uma

pertubação que se reflete nos coeficientes estudados antes de uma excursão. O valor

de correlação cruzada para lag=0, para após a excursão e para os últimos 10 ka,

são altamente compat́ıveis. Este interessante resultado sugere que, ao menos para

a Laschamp, espera-se que exista uma correlação significativa entre os termos G2

e G3, tanto para janelas de 10 ka anteriores e posteriores à supracitada excursão.

Maiores investigações são necessárias para verificar se há um comportamento similar

e se ocorreria para outras excursões geomagnéticas em janelas geológicas próximas.

Entender e detalhar sobre os processos de excursão de polaridade do CG é cru-

cial para o desenvolvimento da teoria do geod́ınamo (BUSSE e SIMITEV, 2009).

Há a interpretação de que a excursão seja resultado do campo gerado no núcleo ex-

terno que, na iminência da reversão, é ”freado”por uma influência do núcleo interno

(GLATZMAIER e ROBERTS, 1995; GUBBINS, 1999). Os resultados encontrados

nesta etapa do trabalho, onde verificamos a variabilidade temporal dos termos e G2

e G3, sugerem uma hipótese para o entendimento do comportamento do geod́ınamo,

e podem indicar um posśıvel balanço energético entre os termos citados e, através
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dessas suposições, como podeŕıamos medir essas flutuações nas manifestações su-

perficiais do CG: um suposto balanço energético proveniente do interior do planeta

entre as componentes do CG que faz com que uma reversão seja interrompida. O

que nos deixa as seguintes dúvidas: o que poderia fazer com que esse equiĺıbrio

fosse perdido para que de fato uma reversão acontecesse? Caso esse seja o caso,

como medir esse potencial desequiĺıbrio a partir da avaliação das flutuações de G2

e G3? Quais equações e modelos regem esse equiĺıbrio? Essas perguntas e hipóteses

possuem potencial em responder algumas questões ainda em aberto sobre o funcio-

namento do geod́ınamo no interior do planeta, e as respostas podem ou não recair

a partir de um melhor fornecimento de dados paleomagnéticos mais modernos e

modelos mais robustos de campo.

7.2 Superchron Normal do Cretáceo

A análise da anomalia ∆I em função da latitude de śıtio, levando em consideração

que o CNS é um peŕıodo geológico com frequência de reversão de polaridade do CG

tendendo a zero, a anomalia ∆I mostra um comportamento esperado teoricamente,

desviando-se levemente da faixa que representa o GAD (ou inexistência de anomalia

de inclinação), para os três cenários de ângulo de corte aplicados. Concomitante-

mente, os valores para G2 e G3 também flutuaram dentro de valores aproximada-

mente esperados para peŕıodos com baixa/nula reversão de polaridade, com algum

incremento. Esses valores representam em torno de 8,9% do GAD (sem ângulo de

corte aplicado), 10,9% do GAD (ângulo de corte igual a 45 graus) e 11,8% do GAD

(ângulo de corte através do método de Vandamme (1994)). Esses incrementos nos

valores de G2 e G3 provocaram um ligeiro desvio do que esperado para a curva do

GAD. Todavia, esse desvio é bem baixo, refletindo a alta contribuição dipolar como

se discute na literatura.

Como descrito, esses resultados representam um valor um pouco acima do espe-

rado das contribuições dos termos não-dipolares sobre o termo dipolar do CG para

peŕıodos com baixa ou nula frequência de reversão de polaridade do CG (OLIVEIRA

et al., 2018), e esse incremento pode ser discutido também levando em consideração

à quantidade amostral utilizada no trabalho. A estat́ıstica mostra uma faixa latitu-

dinal que não houve representatividade entre 20◦S a 12◦N do globo, além da faixa

de 50◦N a 90◦N, com baixa distribuição de dados. Os limites de confiança para os

valores de G2 e G3 apresentaram maiores limites superiores e inferiores devido a

esta limitação estat́ıstica.

Assim, esse trabalho provê uma primeira avaliação do comportamento da anoma-

lia ∆I em função da paleolatitude dispońıvel na literatura. Assim, esses resultados

conseguem descrever bem o comportamento do CG e suas feições, em especial os
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termos não-dipolares relativos à componente dipolar, dentro do CNS, mostrando as-

sim que o campo dipolar oferece grande contribuição sobre os campos não-dipolares

em peŕıodos com baixa taxa de reversão de polaridade, como esperado teoricamente

e através de outros estudos presentes na literatura através de outros métodos, mas

uma abordagem mais completa deverá ser vista necessariamente em comparação

com outros peŕıodos em futuros trabalhos, em especial peŕıodos com alta taxa de

reversão de polaridade, e também com uma contribuição amostral de dados mais

abrangente e em maior quantidade.

A análise acima descrita foi feita para amostras considerando suas respectivas la-

titudes de śıtio. Levando em consideração que os continentes sofreram movimentação

tectônica do Cretáceo até os dias atuais, que este trabalho tenha realizado o cálculo

de correção para a rotação de placas através da reconstrução paleogeográfica dos

continentes dos quais as amostras eram originárias. Feito isso, utilizando os da-

dos apenas para uma única placa, da Eurásia, calculamos o TDP para esta placa,

seguindo o método do Bazhenov et al. (2010).

Com os dados de paleolatitudes a partir do TDP, foi constrúıdo o gráfico de

inclinação observada em função dessas paleolatitudes. A distribuição de dados foi

representada em uma faixa latitudinal de aproximadamente 50◦N até 80◦N (Figura

6.11). A curva que representa o modelo para o CG, com os termos G2 e G3 após as

rotações de placa e com seus respectivos limites inferiores e superiores de incerteza.

Essa curva gerada apresenta um leve desvio em relação à curva do GAD, com os va-

lores de G2 e G3 somando aproximadamente 9% do GAD. Estes resultados mostram

que esse segundo método utilizado também serviu para a realização da análise do

CG para o CNS, e que o leve desvio do GAD é previsto teoricamente para uma ja-

nela geológica com baixa frequência de reversão de polaridade do CG, evidenciando

apenas alguma variação nos termos G2 e G3 em comparação ao método anterior

utilizado (cerca de 1%). Esse resultado foi encontrado através de outra abordagem

para a análise das mesmas feições do CG estudadas.

Valores calculados da anomalia ∆I a partir dos dados da Eurásia também foram

representados em um gráfico em função da paleolatitude. Nesse gráfico constam

duas curvas que foram geradas a partir de modelos de campo (VEIKKOLAINEN et

al. 2014) para o Pré-cambriano. As curvas apresentam modelos de campo a partir

de valores de harmônicos zonais diferentes, constando um G2 e um G3 somando

9% e 20% da contribuição para o dipolo do campo. Os valores de anomalia de

inclinação ali representados encontram-se mais distantes dos valores dos modelos

representados, mas isso pode ser explicado devido ao fato de que o Pré-cambriano

representa uma janela geológica muito mais profunda que o CNS, constando peŕıodos

de alta frequência de reversão de polaridade do campo e também o fato de que os

dados utilizados no trabalho não passaram pela correção das rotações de placa até
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os tempos geológicos atuais. Porém, esse tipo de comparação serve para mostrar

que os resultados obtidos a partir deste trabalho podem ser comparados com outros

modelos e para diferentes peŕıodos geológicos.

Os modelos utilizados neste trabalho que avaliaram o comportamento do campo

não-dipolar e sua influência sobre o campo dipolar mostraram que é posśıvel avaliar

as flutuações dos termos G2 e G3 dentro de todo o CNS, e a avaliação da anomalia

∆I evidencia a predominância do termo dipolar sobre as demais componentes du-

rante o peŕıodo com baixa frequência de reversão de polaridade do campo. Com

futuros trabalhos paleomagnéticos que hão de provir novos dados de rochas ı́gneas

para o peŕıodo de interesse, os modelos podem ser realimentados com novas fontes

que passem pelos critérios de escolha aqui adotados, e depois passarem também pelo

cálculo de TDP. Esses métodos podem ser utilizados para outras janelas geológicas

de interesse, a depender do peŕıodo em questão (se há a necessidade de serem rotaci-

onados os dados) e, principalmente, para peŕıodos nos quais a frequência de reversão

de polaridade foi alta.

7.3 Hiperzona de Polaridade Mista do Permo-

triássico e o Superchron Reverso do Permo-

carbońıfero

Para as referidas magnetozonas, uma com alta taxa de reversão de polaridade

do campo e outra com baixa taxa, os métodos aqui utilizados não desenvolveram

resultados cab́ıveis de conclusões adequadas. Os valores calculados e as curvas gera-

das a partir dos modelos alimentados por esses valores não permitiram a verificação

de determinados pontos que são debatidos na literatura atualmente por conta da

limitação estat́ıstica causada pela escassez de dados paleomagnéticos.

Para a HPMI, os valores de G2 e G3 somam mais de 50% em relação ao dipolo,

para todos os cenários de ângulos de corte. Apesar de ser uma magnetozona com

alta frequência de reversão de polaridade, outros resultados presentes na análise dei-

xam em questionamento cŕıtico o que foi encontrado. A banda de confiança para os

termos G2 e G3 são consideravelmente prolongadas, perpassando por quase todos

os valores posśıveis de anomalia ∆I entre -10 e -80 graus. A curva gerada a partir

do modelo de campo encontra-se bem distante da reta que representa o GAD. A

maior parte dos dados representados nos gráficos estão situados em uma restrita

faixa latitudinal definida, aproximadamente, entre 70 a 90 graus Norte. Esses re-

sultados podem ser explicados pelas grandes limitações estat́ısticas em relação aos

dados utilizados. Uma maior representatividade seria necessária para uma análise

do campo através deste modelo, e (ou) uma flexibilização dos critérios de seleção de
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dados paleomagnéticos poderia ser considerada. Com isso, esses resultados são in-

conclusivos acerca da avaliação dos termos harmônicos zonais para a referida janela

geológica.

Para o SRPC, os resultados também não foram conclusivos. O número de dados

foi ainda menor em relação à HPMI, deixando sem coberturas latitudinais a ponto do

modelo não mostrar resultados pertinentes e discut́ıveis para o campo. A soma dos

termos G2 e G3 chegam a mais de 60% em relação ao dipolo, entrando em conflito

direto com os resultados bem destacados e revisados na literatura que mostram que

o campo é predominantemente dipolar para janelas geológicas com baixas ou nula

frequência de reversão de polaridade do campo. Uma maior distribuição de dados

na estat́ıstica seria necessária.

Assim, os resultados para essas duas janelas geológicas precisam de uma quan-

tidade maior de dados paleomagnéticos a gerarem posśıveis resultados a serem cri-

ticamente avaliados a fim de verificar as feições não-dipolares do campo sobre a

componente dipolar para seu devido estudo.

7.4 Conclusões

A partir dos dados paleomagnéticos e dos métodos executados para a avaliação

das flutuações dos termos harmônicos zonais para as janelas geológicas de interesse

deste trabalho, foi posśıvel traçar o comportamento de algumas feições do CG para

algumas magnetozonas.

Para os últimos 50 ka, em especial durante a excursão Laschamp, os termos

e G2 e G3 indicaram uma duração aproximada de 2.4 ka. Esse resultado pode

levantar algumas hipóteses de como a avaliação da flutuação dos termos G2 e G3. O

funcionamento do geod́ınamo durante peŕıodos geológicos mais recentes com ampla

disponibilidade de dados paleomagnéticos igualmente espaçados ao longo do tempo,

em especial em situações de excursão do campo.

Para o CNS, HPMI e SRPC, janelas geológicas mais profundas e cada uma com

particularidades de frequência de reversão geomagnética, a análise através da ano-

malia ∆I pode trazer resultados relevantes, principalmente quando estes resultados

são confrontados com resultados após realizado o teste de placa única (BAZHENOV

e SHATSILLO, 2010). A avaliação da anomalia ∆I em conjunto com os termos G2

e G3 levantam conclusões sobre como esses modelos oferecem respostas diferentes

a depender da frequência de reversão de polaridade do campo para cada peŕıodo;

entretanto, esses modelos dependem de uma grande quantidade de dados paleo-

magnéticos confiáveis e que respondam a critérios de qualidade bem definidos.

Este trabalho define alguns modelos para que possam ser calculadas e verifica-

das algumas feições do CG durante diferentes peŕıodos de reversão de polaridade
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geomagnética, uns com reversões frequentes, outros com baixa ou nula reversão de

polaridade do campo. Para entender como, dinamicamente, o geod́ınamo promove

essas mudanças no CG e suas feições medidos na superf́ıcie, é importante que mo-

delos de geração do campo sejam melhor compreendidos para que as perguntas aqui

não respondidas sejam estudadas mais a fundo.
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Apêndice A

Descrição do campo geomagnético

por harmônicos esféricos

A.1 Funções harmônicas

Partindo das quatro equações de Maxwell na forma diferencial e no vácuo:

Lei de Gauss:

∇ ·E =
1

ǫ0
ρ (A.1)

Inexistência de monopolos magnéticos:

∇ ·B = 0 (A.2)

Lei de Faraday:

∇×E = −∂B
∂t

(A.3)

Lei de Ampère-Maxwell:

∇×B = µ0J + µ0ǫ0
∂E

∂t
(A.4)

Utilizando a equação A.2 e reescrevendo a equação A.4, para o caso de não

haverem fontes de campo magnético na região estudada (superf́ıcie do planeta),

sejam elas provenientes de correntes elétricas ou variações do campo elétrico, assim

∇×B = 0 (A.5)

Logo, se o rotacional do campo magnético em uma região é nulo, isso significa

que o campo é o gradiente de uma função escalar qualquer

B = −∇ψ (A.6)
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Figura A.1: Representação do gradiente de uma função escalar em coordenadas
esféricas.

Sendo o gradiente da função escalar em coordenadas esféricas

∇ψ =
∂ψ

∂r
r̂ +

1

r

∂ψ

∂θ
θ̂ +

1

rsenθ

∂ψ

∂φ
φ̂ (A.7)

Com isso, podemos substituir a equação A.6 na equação A.2:

∇·(∇ψ) = 0 (A.8)

O divergente do gradiente de uma função escalar é definido por:

∇·(∇ψ) ≡ ∇2ψ (A.9)

Que é o operador Laplaciano. Assim, encontramos:

∇2ψ = 0 (A.10)

Que é a equação de Laplace para um local de observação onde não há variação

do campo magnético. As soluções dae equação A.10 são chamadas de funções

harmônicas (GRIFFITHS, 2011), e desempenham um papel crucial no desenvol-

vimento desse trabalho, onde nos aprofundaremos sobre os harmônicos esféricos.

A.2 O potencial de um campo magnético

A equação A.10 pode ser reescrita, em coordenadas esféricas:

1

r

∂2

∂r2
(rψ) +

1

r2senθ

∂

∂θ

(

senθ
∂ψ

∂θ

)

+
1

r2sen2θ

∂2ψ

∂φ2
= 0 (A.11)

Se um produto na forma de um potencial existir, então a equação supracitada

pode ser reescrita através de uma separação de variáveis:
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ψ =
U(r)

r
P (θ)Q(φ) (A.12)

Substituindo a equação A.11 na equação A.10, obtemos:

PQ
d2V

dr2
+

UQ

r2senθ

d

dθ

(

senθ
dP

dθ

)

+
UP

r2sen2θ

d2Q

dφ2
= 0 (A.13)

Multiplicando a equação A.12 por r2sen2θ/UPQ, encontramos:

r2sen2θ

[

1

U

d2U

dr2
+

1

Pr2senθ

d

dθ

(

senθ
dP

dθ

)]

+
1

Q

d2Q

dφ2
= 0 (A.14)

A dependência no termo φ da equação acima pode ser isolada no último termo.

Consequentemente, esse termo necessita ser uma constante, a qual chamaremos de

(m2), assim:

1

Q

d2Q

dφ2
= −m2 (A.15)

Separando as equações P (θ) e U(r), encontramos:

1

senθ

d

dθ

(

senθ
dP

dθ

)

+

[

l(l + 1)− m2

sen2θ

]

P = 0 (A.16)

e

d2U

dr2
− l(l + 1)

r2
U = 0 (A.17)

Onde l(l+1) é outra constante real. A partir da forma da equação radial é

aparente que uma potência de r há de satisfazer elas, ao invés de uma série de

potências. A solução encontrada é:

U = Arl+1 +Br−l (A.18)

Porém, o termo l ainda precisa ser determinado.

A.3 Polinômios de Legendre

O termo θ da função P(θ) pode ser expresso em termos de x = cosθ. Assim, podemos

escrever:

d

dx

[

(1− x2)
dP

dx

]

+

[

l(l + 1)− m2

(1− x2)

]

P = 0 (A.19)

A equação supradescrita é conhecida como equação geral de Legendre, com

soluções associadas a funções de Legendre. Para m2 = 0, a equação A.19 é reescrita

como:
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d

dx

[

(1− x2)
dP

dx

]

+ l(l + 1)P = 0 (A.20)

Levando em consideração toda a área de cobertura para o cosseno do ângulo θ,

incluindo os polos norte e sul, na região de estudo. A solução necessária deve ser

única, finita e cont́ınua (no intervalo −1 ≤ x ≥ 1) para que possa representar um

potencial (JACKSON, 1999). Essa solução poderá ser encontrada na forma de séries

de potência

P (x) = xα
∞
∑

j=0

ajx
j (A.21)

E que pode ser resolvida através do método de Frobenius, incluindo a deter-

minação do parâmetro α. Substituindo A.21 em A.20, obtemos:

∞
∑

j=0

{

(α + j) (α + j − 1) ajx
(α+j−2) − [(α + j) (α + j + 1)− l (l + 1)] ajx

(α+j)
}

= 0

(A.22)

Levando-nos à fórmula de recorrência:

aj+2 =

[

(α + j)(α + j + 1)− l(l + 1)

(α + j + 1)(α + j + 2)

]

aj (A.23)

Assim, encontramos os polinômios de Legendre de ordem l. Os primeiros termos

são:

P0(x) = 1;P1(x) = x;P2(x) =
1

2
(3x2−1);P3(x) =

1

2
(5x3−3x);P4(x) =

1

8
(35x4−30x2+3)

(A.24)

A.4 Os harmônicos esféricos

Para um caso especial onde não há variação longitudinal (MCELHINNY, MCFAD-

DEN e MERRILL, 1996), de simetria azimutal m=0 (JACKSON, 1999), podemos

escrever:

ψ(r, θ) =
∞
∑

l=0

[

Alr
l +Blr

−(l+1)
]

Pl(cosθ) (A.25)

Onde os termos Al e Bl são coeficientes de Legendre e podem ser encontrados

através da fórmula de Rodrigues, uma representação alternativa que será utilizada

como uma fórmula de recorrência, assim:
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Pl(x) =
1

2ll!

[

dl

dxl
(x2 − 1)l

]

(A.26)

A solução geral para um problema em coordenadas esféricas pode ser escrita

em termos de harmônicos esféricos e em potências de r (Jackson, 1999), através da

equação A.25, logo:

ψ(r, θ, φ) =
∞
∑

l=0

l
∑

m=−l

[

Am
l r

l +Bm
l r

−(l+1)
]

Y m
l (θ, φ) (A.27)

Onde o termo Y m
l são os harmônicos esféricos de grau l e ordem m. Esse termo

pode ser resolvido utilizando uma função arbitrária que pode ser expandida em

termos dos harmônicos esféricos:

g(θ, φ) =
∞
∑

l=0

l
∑

m=−l

Am
l Y

m
l (θ, φ) (A.28)

Voltando para a equação A.26, o termo Pl, no geomagnetismo, é conhecido e

utilizado como funções parcialmente normalizadas de Schmidt (MCELHINNY, MC-

FADDEN e MERRILL, 1996), associadas com o os polinômios de Legendre:

Pm
l = Pl,m (A.29)

se m=0 e

Pm
l =

[

2(l −m)!

(l +m)!

]
1

2

Pl,m (A.30)

se m>0.

A.5 O potencial escalar magnético

A partir das funções parcialmente normalizadas de Schmidt, podemos escrever o

potencial escalar magnético, medido na superf́ıcie do planeta (considerando r como

o raio da Terra, a) como:

ψ =
α

µ0

∞
∑

l=1

∞
∑

m=0

Pm
l (cosθ)

[

Cm
l

(r

a

)l

+ (1− Cm
l )

(a

r

)l+1
]

gml cosmφ+
[

Sm
l

(

r
a

)l
+ (1− Sm

l )
(

a
r

)l+1
]

hml senmφ(A.31)

Sendo Cm
l e Sm

l números positivos entre 0 e 1 que indicam a fração do potencial

associado com fontes de origem externa (r>a) e os termos (1−Cm
l ) e (1−Sm

l ) com as

fontes de origem interna (r<a) (MCELHINNY, MCFADDEN e MERRILL, 1996).
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Os coeficientes gml e hml são chamados de coeficientes de Gauss, e o fator µ0 corrige

a unidade de medida do potencial escalar para nanotesla. Se valores médios do

campo determinados e usados ao longo de vários anos, a equação acima mostra que

os termos Cm
l e Sm

l não mudam significativamente (MCELHINNY, MCFADDEN e

MERRILL, 1996). Então a equação A.31 pode ser rescrita como:

ψ =
α

µ0

∞
∑

l=1

∞
∑

m=0

(a

r

)l+1

Pm
l (cosθ)(gml cosmφ+ hml senmφ) (A.32)
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Apêndice B

Expansão multipolar

B.1 Coeficientes de Gauss

Uma distribuição de cargas pode ser descrita através da densidade de carga ρ(x’),

a qual se mantém representada dentro de uma esfera de raio R ao redor da origem,

seja qual for a fonte. O potencial escalar localizado fora da esfera pode ser escrito

como uma expansão dos harmônicos esféricos (JACKSON, 1999):

Φ(x) =
1

4πǫ0

∞
∑

l=0

l
∑

m=−l

4π

(2l + 1)
glm

Plm(θ, φ)

r(l+1)
(B.1)

onde a escolha das constantes foi feita convenientemente para descrever os co-

eficientes de Gauss (glm) e o grau do Polinômio de Legendre (Plm). A equação

supradescrita é conhecida como uma expansão multipolar: o termo l = 0 é chamado

de monopolo, l = 1 representa o dipolo, l = 2 o quadrupolo e assim sucessivamente.

O problema a ser resolvido reside na determinação dos coeficientes de Gauss em

termos das propriedades de ρ(x’). A solução vem da resolução da integral

Φ(x) =
1

4πǫ0

∫

ρ(x’)

|x− x’|d
3x′ (B.2)

que mostra o potencial escalar em termos da densidade de carga, e a integração

é feita sobre todas as cargas presentes no universo amostral, onde

1

|x− x’| = 4π
∞
∑

l=0

l
∑

m=−l

1

(2l + 1)

rl<
r(l+1)>

P ∗

l m(θ
′, φ′)Plm(θ, φ) (B.3)

que permite obtermos o potencial escalar em uma forma fatorizada nas coorde-

nadas x e x’ (JACKSON, 1999). Para o potencial escalar fora da distribuição de

carga, r< = r′ e r> = r, encontramos:

Φ(x) =
1

ǫ0

∑

(l,m)

1

(2l + 1)

[
∫

P ∗

l m(θ
′, φ′)r′lρ(x’)d3x′

]

Plm(θ, φ)

r(l+1)
(B.4)
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Consequentemente os coeficientes de Gauss são descritos por:

glm =

∫

P ∗

l m(θ
′, φ′)r′lρ(x’)d3x′ (B.5)

Esses coeficientes representam os momentos multipolares.

B.2 Os polos magnéticos

Para um número finito de cargas, q há de representar a carga total do universo

amostral, ou também chamado de momento de monopolo e p é o momento dipolar,

representado por (JACKSON, 1999):

p =

∫

x’ρ(x’)d3x′ (B.6)

Os componentes de campo para uma expansão multipolar podem ser expressos

em termos de coordenadas esféricas que, para esse estudo em questão, há de ser

mais conveniente. O gradiente negativo da equação B.1 com l e m definidos possui

componentes esféricos:

Er =
(l + 1)

(2l + 1)ǫ0
glm

Plm(θ, φ)

r(l+2)
(B.7)

Eθ = − 1

(2l + 1)ǫ0
glm

1

r(l+2)

∂

∂θ
Plm(θ, φ) (B.8)

Eφ = − 1

(2l + 1)ǫ0
glm

1

r(l+2)

im

sin θ
Plm(ρ, φ) (B.9)

Tanto ∂Plm/∂θ quanto Plm/ sin θ podem ser expressos como combinações lineares

de outros Plm.

Para um dipolo p ao longo do eixo z, os campos descritos nas equações B.7, B.8

e B.9 são reduzidos para as formas (JACKSON, 1999):

Er =
2qcosθ

4πǫ0r3
(B.10)

Eθ =
psinθ

4πǫ0r3
(B.11)

Eφ = 0 (B.12)

Satisfazendo assim as condições da expansão multipolar para a hipótese do Di-

polo Geocêntrico Axial, utilizada neste trabalho.
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Apêndice C

Ajuste da anomalia ∆I

Partindo da equação fundamental do paleomagnetismo

tg(I) = 2tg(λ), (C.1)

podemos escrever a inclinação em função da tangente da latitude também da

seguinte maneira:

I = arctg[(2tg(λ)] (C.2)

e, também, podemos escrever a latitude em função da tangente da inclinação,

assim:

λ = arctg

[

tg(I)

2

]

(C.3)

Contando com a equação da anomalia ∆I, podemos encontrar os valores de Iobs

e Idip, com o auxlio das equações anteriores

∆I = Iobs − Idip (C.4)

Partindo da análise dos harmônicos zonais para chegarmos em parâmetros paleo-

magnéticos, os termos Gn são contribuições relativas à componente dipolar do CG,

e pode ser escrito através das seguintes relações:

G2 =
g02
g01
, (C.5)

G3 =
g03
g01
, (C.6)
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G4 =
g04
g01
,

.

.

.

(C.7)

Gn =
g0n
g01
. (C.8)

Com isso, podemos escrever, convenientemente, a equação C.4 em função dos

termos quadrupolares e octupolares:

∆I(G2, G3) = Iobs(G2, G3)− Idip(g
0
1) (C.9)

Sendo

tg(Idip) = 2cotg(θ) (C.10)

e

Idip = arctg[2cotg(θ)] (C.11)

Retomando também a equação 2.8, onde

tg(Iobs) =
A

B
(C.12)

Logo:

∆I = arctg

(

A

B

)

− arctg[2cotg(θ)] (C.13)

onde,

A = 2cos(θ) +G2

[

9

2
cos2(θ)− 3

2

]

+G3[10cos3(θ)− 6cos(θ)] (C.14)

e

B = sen(θ) +G2[3cos(θ)sen(θ)] +G3

[

15

2
cos2(θ)sen(θ)− 3

2
sen(θ)

]

(C.15)

Como vimos nas equações 2.9 e 2.10.

Substituindo as equações, obtemos:
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∆I = arctg

{

2cos(θ) +G2
[

9
2
cos2(θ)− 3

2

]

+G3[10cos3(θ)− 6cos(θ)]

sen(θ) +G2[3cos(θ)sen(θ)] +G3
[

15
2
cos2(θ)sen(θ)− 3

2
sen(θ)

]

}

+

− arctg[2cotg(θ)]

(C.16)

A equação C.16 refere-se para um Dipolo Geocêntrico Axial a uma determinada

paleocolatitude θ, apenas para G2 e G3 nulos.
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Apêndice D

Modelos de variação paleosecular

Constam na literatura, discorridos a seguir, alguns modelos que são utilizados

para descrever a VPS, além de servirem também para avaliar a dispersão angular

de pólos geomagnéticos virtuais em função da paleolatitude. Os principais modelos

utilizados, descritos como modelos paramétricos, descrevem a VPS sob três fatores:

variações na intensidade e direção do CG segundo as contribuições não-dipolares,

a variação na intensidade do CG segundo a contribuição dipolar e mudanças na

orientação do dipolo do CG.

Alguns dos modelos de VPS são citados segundo a definição proposta por Irving

(1964), a saber:

(i) Modelo A (Irving e Ward, 1964): o modelo em questão considera apenas

variações das contribuições não-dipolares do CG. O DGA possui um momento fixo.

(ii) Modelo B (Creer et al., 1959; Creer, 1962): considera apenas um modelo de

dipolo do CG que oscila, além das componentes não-dipolares serem descartadas.

(iii) Modelo C (Cox, 1962): consiste na contribuição das componentes dipolares

e não-dipolares do CG. Assume um campo não-dipolar com a mesma intensidade,

seja qual for a latitude observada.

(iv) Modelo D (Cox, 1970): inclui variações das componentes dipolares e não-

dipolares do CG, além variações de intensidade para os mesmos.

(v) Modelo E (Baag e Helsley, 1974): as componentes não-dipolares do CG são

dependentes das componentes dipolares, além do modelo sugerir que essas compo-

nentes estejam de alguma forma correlacionadas.

(vi) Modelo F (McFadden e McElhinny, 1984): assume que a intensidade das

contribuições não-dipolares do CG possa ser linearmente relacionada com a intensi-

dade das contribuições dipolares.

Esses modelos supracitados cáıram em desuso à medida em que novos e mais ro-

bustos modelos foram sendo feitos e disponibilizados na literatura. Um dos modelos

mais recentes e que entraram em consenso na comunidade cient́ıfica para o estudo

da VPS é o Modelo G (McFadden et al., 1988). A robustez desse modelo reside

em uma representação diferenciada da VPS em relação aos modelos mais antigos,
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aliando conceitos previamente propostos com observações fenomenológicas, aspectos

f́ısicos e deduções matemáticas.

No Modelo G, as soluções do CG para um d́ınamo esférico podem ser separa-

das por duas famı́lias diferentes, sob certas condições. Essas famı́lias, a primária

(dipolar) e a secundária (quadrupolar), são determinadas através dos termos dos

harmônicos esféricos de grau l e ordem m, por meio dos coeficientes de Gauss gml e

hml . Para a famı́lia dipolar, os coeficientes produzem campos que são antissimétricos

sobre o equador (l - m = número ı́mpar), já para a famı́lia quadrupolar, as contri-

buições para a formação do CG são simétricas no equador (l - m = número par). A

tabela 3.1 dispõe a representação dos coeficientes de Gauss conforme a famı́lia que

são encaixados.

Tabela D.1: Tabela que descreve a representação das famı́lias primárias e se-
cundárias, e que fazem parte da hipótese do geod́ınamo. Modificado de McFadden
et al. (1988).

Famı́lia Primária Famı́lia Secundária

Dipolo g01 g11, h
1
1

Quadrupolo g12, h
1
2 g02, g

2
2, h

2
2

Octupolo g03, g
2
3, h

2
3 g13h

1
3g

3
3, h

3
3

O Modelo G, como outros modelos mais recentes utilizados na literatura, são

úteis porque valem-se da análise dos já mencionados coeficientes de Gauss, e os

mesmos provém a possibilidade de que o CG possa ser estudado no passado geológico

e no presente. Maiores detalhes acerca dos modelos aqui citados e de outros que

também constam na literatura podem ser encontrados em McElhinny e McFadden

(2000).
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