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RESUMO

Um grande nimero de estudos de superficies aplainadas em margens passivas de alta elevacao
elencou a erosdo fluvial sobre o leito rochoso como um dos fatores determinantes da evolugao
da paisagem em longo prazo. Porém, nos hinterlands de baixa elevagao sobre escudo exposto,
costuma ser dito que os rios t€ém um papel coadjuvante no delineamento do relevo. Os rios,
neste contexto, sdo rotineiramente descritos como agentes de transporte de material pré-
intemperizado. Porém, a luz dos mecanismos fisicos envolvidos na mecanica de erosao fluvial
em leito rochoso, parece ndo restar divida que sua importancia vai além do transporte de
sedimentos. Este estudo tem por objetivo analisar a topografia fluvial de rios rochosos que
drenam a Depressdo Sertaneja Meridional, uma pervasiva superficie aplainada de baixa
elevacdo sobre escudo proterozoico que orla o Planalto da Borborema, no semiarido do
Nordeste do Brasil. Buscou-se investigar a morfologia dos perfis longitudinais, mapear
knickpoints, estimar a magnitude e distribui¢do espacial da incisdo vertical dos vales fluviais e
avaliar a contribuicdo de controles estruturais sobre estas morfologias. Todas essas analises
foram baseadas em técnicas morfométricas com base em Modelo Digital de Elevacao (MDE),
como a extragio do Indice de Declividade Normalizada (Ks;) e da Relagdo Declividade-
Extensao (RDE), além da quantificacdo do angulo de inclinagdo das encostas, andlise de
fotolineamentos de relevo e drenagem, integral e curva hipsométrica, amplitude altimétrica,
dentre outras. Os rios alvo deste estudo sdo todos tributarios da margem esquerda do baixo
curso do rio Sao Francisco, na regido de seu canion. A hipdtese que norteou este estudo foi que
um rebaixamento de nivel de base gerou uma onda de incisdo que estd se propagando através
do rio Sao Francisco e de sua rede tributaria nos terrenos proterozoicos aplainados da Depressao
Sertaneja Meridional. Com as analises morfométricas, ficou demonstrado a existéncia dessa
suposta onda de incisao nos tributarios do Sao Francisco. Esse processo produz um padrao claro
de queda do nivel de base no relevo da area de estudo, com o aumento da declividade dos canais,
encostas e a formagdo de vales suspensos a jusante das principais rupturas, que formam um
fractal em varias escalas. Os vales e cristas sdo subordinados a heranca estrutural do
embasamento, bem como a sinuosidade dos canais e o angulo de confluéncia. Sugeriu-se, com
base em evidéncias independentes, que a epigenia do Sao Francisco teve origem no Eoceno e a
onda de incisdo que se observa nos vales atualmente foi formada posterior a esse periodo.

Palavras-chave: incisdo fluvial, semiarido, morfometria, superficie de aplainamento.



ABSTRACT

A large number of studies of flat surfaces on high-elevation passive margins have listed river
erosion over bedrock as one of the determining factors in the long-term evolution of the
landscape. However, in low-elevation hinterlands over exposed shield, it is often said that rivers
play a supporting role in landforms delineation. Rivers, in this context, are routinely described
as transporting agents for pre-weathered material. However, physical mechanisms involved in
the mechanics of river erosion in rocky beds testifies its importance goes beyond the transport
of sediments. This study aims to analyze the fluvial topography of bedrock rivers that drain the
Southern Sertaneja Depression, a pervasive, low-elevation flat surface over the Proterozoic
shield that borders the Borborema Plateau, in the semi-arid region of Northeast Brazil. We
sought to investigate the morphology of the longitudinal profiles, map knickpoints, estimate the
magnitude and spatial distribution of the vertical incision of river valleys and evaluate the
contribution of structural controls on these morphologies. All these analyzes were based on
morphometric techniques based on a Digital Elevation Model (DEM), such as the extraction of
the Normalized Steepness Index (K,») and the Stream Gradient Index (SL), in addition to the
quantification of the slope angle of the hillslopes, analysis of photolineaments of relief and
drainage, integral and hypsometric curve, local relief, among others. The target rivers of this
study are all tributaries of the left bank of the lower course of the Sdo Francisco River, in the
region of its canyon. The hypothesis that guided this study was that a base level fall generated
an incision wave that is propagating through the Sao Francisco River and its tributary network
in the flat Proterozoic terrains of the Southern Sertaneja Depression. With the morphometric
analyses, the existence of this supposed wave of incision in the tributaries of the Sdo Francisco
was demonstrated. This process produces a clear pattern of base level fall in the landscape of
the study area, with the increase of the gradient of the channels, hillslopes and the formation of
hanging valleys downstream of the main ruptures, which form a fractal at various scales. The
valleys and ridges are subordinated to the structural heritage of the basement, as well as the
sinuosity of the channels and the confluence angle. It has been suggested, based on independent
evidences, that the Sao Francisco epigeny originated in the Eocene and the incision wave that
is observed in the valleys today was formed after this period.

Keywords: fluvial incision, semiarid, morphometry, planation surface.



LISTA DE FIGURAS E TABELAS

Figura 1 — Dominio de eStUd0. ....ccccveeieirureniserccssercsssercsssenesssessssssssssssssssssssssssssssssssssssssssasssssns 17
Figura 2 — Mapa Ze0lOZICO. c...cccuvuriervuricssuricssnnisssnnissssressssnesssnossssnsssssrossssssssssssssssssssssssssssssssns 21
Figura 3 — Distribuicio da precipitacao. .......cccecvverecssssnniccsssnrecsssssssecsssassssssssssssssssssssssssnsss 23
Figura 4 — Relevo da drea de estudo. .......coueeeeenvecisnensnensnensnecsnenssnenssessssecssesssscsssessssessanees 24
Figura 5 — Hipsometria da area de eStud0.......cccceeverercrercsssercsssencssnrssssnrssssessssssssssssssssssssssasses 25
Figura 6 — Croqui do padrio de canal do S20 Francisco..........eeeecseecsenssecnseecsnecsanes 31
Figura 7 — Croqui dos paleocursos do SA0 Francisco. .....c..eeeceicveniecsscsnnnccsssnnsncsssssssecssnnns 35
Figura 8 — Dados de TFA — Baixo S20 Francisco. .........ieniineennnennsnecnennsnenssecsssecsaenes 38
Figura 9 — IIustracao do PIUKINgG. ........eeeieevvvueeiissssnricssssnnnesssssssessssssssesssssssssssssssssssssssssssssssass 44
Figura 10 — Colisoes inelasticas em leito rochoso. ........ecoueeveecrueineensnenneecsenssnenseecsnecsannes 45
Figura 11 — SPIM versus Abrasao por SaltacAo. .........eeicercvnrecssssnrecssssasnscssssnsssssssssscssnnes 65
Figura 12 — Confluéncia em vale SUSPENSO.....ccccveerreisecsrisrecssecssnsesssecsssssnsssecssssssssssessessasssses 75
Figura 13 — Knickpoint no vale do Capid......cc.ccceeverecssencsssercsssercssessssnsssssesssssssssssssssssssssssssss 76
Figura 14 — Mapeamento de ARiCKPOINLS....uecneecueenvueecrnensnensuensnecsannssnesssesssecsssssssesssessss 78
Figura 15 — Perfis longitudinais € Dz d0S ARICKPOIRLS.......cuuuueeeeeevnericsisnnrinssnnricssssssssssssssssens 79
Figura 16 — Distancia de retracio e area de drenagem de knickpoints.............ccueeeeeeeenecnnen 80
Figura 17 — Knickpoints € litOl0@ias........ccccuereeesvriecsissnnressssnnrncssssansecsssassesssssssssssssssssssssssssess 82
Figura 18 — Projecao dos perfis longitudinais.........occeeveeereecsnensennsnensenssnenseccsnecsaesssnecssncssne 84
Figura 19 — Area com DAiX0 SL € Kynu.ceeerrerersersereeseresessessesessessssessessssesssssssesssessesessessssessese 85
Figura 20 — K, e SL para a rede de drenagem analisada............ceceveereesecsuccsensecsuccsneseecnees 87
Figura 21 — Area com alt0 SL € Kuucuereervererecrnerercsessessesessesssessesessesasessessssessesssesssessesssess 88
Figura 22 — Comparacio entre concavidades de referéncia.........ccoceeveeveeeruccrecsecseccsecsecnee 89
Figura 23 — Distribuicio de frequéncia de Angulos de confluéncia.........ccccceevererueerserccnecsanes 920
Figura 24 — Sinuosidade e Angulo de cONfIUENCia......ccceervrercrseicssnicssrnicssanecssanssssasesssasssssanes 92
Figura 25— Angulo de inclinacio das encostas e amplitude altimétrica.......c..eeververrerrerreneee 94
Figura 26 — Perfil longitudinal e declividade das encostas...........ccceevveerecccscnneccscsnnsecssssnnnees 95
Figura 27 — Curvas RipSOMELriCas.....ccuueinveenrenssnensninsensensssensnssssesssnssssesssassssessssssssssssasssses 96
Figura 28 — Lineamentos positivos € NeZAtiVOS......ccocverrecsssnrrccsssanrecsssarsessssssssssssssssssssssssens 98
Figura 29 — Rosetas dos lineamentos e estereograma de planos de foliacio..........c..cccuu..e. 99
Figura 30 — Perfil longitudinal do rio SA0 Francisco..........ccocveeiccicsnreccsssnnnccssssnsecssssnssees 100
Figura 31 — Modelo de evolucio da queda do nivel de base.........coeeeveeevreecsuenseenseecsnecanes 101
Figura 32 — Knickpoints € INCISA0 VEItiCAl......ueeiierivrurricicssnnrccsssnrscsssnssesssssasssssssssssssssssssece 102
Figura 33 — Sintese sobre a evolucio geomorfologica da area de estudo..........cccereecuerennnes 109

Tabela 1 — Bacias ANaAlISAUAS...ueeeeierreeeeerreeeeerrereecerreseesersessescssesssscssssssssssesssssssasssssssasssssssasssses 21



SUMARIO

DEDICATORIA ..cuucouninncinncsnnscssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssassssssssssssssssssssss 5
AGRADECIMENTOS ...ouuiiiiiiiinnnricssnnicsssncssssnesssssssssssssssssssssssssssssssssessssssssssssssssssssssssssassssssses 6
EPIGRAFE ....counennencensennsensscnssssasesnssesssssssssssssssssssssssesssssssssssssssssssssssssssssssasassssssssssssssssssss 8
LISTA DE FIGURAS E TABELAS ....uuuiiiiiiiniiiensnicnsnnicsssnicssssssssssossssosssssossssssssssssssssssssss 11
SUMARIO ....cuuiumiimmensecsssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssessss 12
1. INTRODUGCAQ ...uueeerercrererereresesesesesesesesesesssesesssssesesssssesssesssssssssssssssesssssssssssesssssssessseses 14
2. DOMINIO DE ESTUDO ...ouuiuneincnsencsssssasnsssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssss 17
2.1 LOCAIIZAGAO ...cuvvieeeeiiiee ettt e ettt e ettt e ettt e e ettt e e e et e e e e eette e e e eetbeeeeeetaaaeeeattaeeeeattaeeeeattaeaeeaabeeaeaaes 17
2.2 Contexto HEOESIIULUTAL........ccuiitiiiiiiiieet ettt ettt e e 18
2.3 ASPECLOS CHIMALICOS. . ...viiiiiieiiieeciieeciee et et eetteeebeeeteeestaeeebeeeseseessseeessseesssesessaesssesesseensseennes 22
2.4 GEOMOTTOLOZIA ...eeneieiieeiie ettt ettt sttt ettt ettt e b e s bt e sbtesateeateenteebeesbeesaeesnneens 23
3. SUPERFICIES DE EROSAO INTRACONTINENTALS ....ceeererererncrcrensesnsensesensesees 27
3.1 A evolugdo do relevo intracontinental..............ccuiiieuiiiiiiiiiiie e 27
3.2 Superficie Sertaneja Meridional............cccuieiciiieiiiiiiiie ettt eee e e eete e e sebeesreeeereesreeenes 30
3.3 Controles do NIVl de DASE ......cecueiuiruieiiiiieee ettt 40
4. RIOS DE LEITO ROCHOSOu....ccuviiiinnnniicssssanricssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssass 42
4.1 O qUE SA0 € ONAE OCOTTEIML.....c.ueerereeereeieeteeteetreseresereaseeseessaessaesseesssessseasseesseesseesssesssesssenssesnsees 42
4.2 PrOCESSOS EIOSIVOS. ..ceuutteuteetierttestteruteeteeteeteesstesueeaateaueeaateenteenbeesbeesatesateembeenbeebeanbeesseesneeenseensean 43
4.3 Stream Power Incision Model (SPIM) ........ccooiiiiiiiiiiieiiereeseesee ettt enne s 46
4.4 Perfil longitudinal.........cooueiiiiiiiieee ettt ettt st an 49
4.4.1 Estado de €qUIlIDIIO.......ccoieiieiieeiieie ettt sae v e e sbeesbe e et esnbesnseensaenreas 49
4.4.2 EStadO tTANSIEIILE .....eotiitieieiiitieiesteeete ittt ettt et st e e st e ea et esbe et e bt est et e ebeeneenteeneentesbeeneens 51

5. VALES FLUVIAILS....uuiiiitiiniiininiicnsnnicsssnisssssisssssssssssosssssssssssossssssssssssssssssssssssssssssssssssssns 5§
5.1 Origem dos Vales fIUVIAIS.....c.ieeciiieiiieiiie et ectee ettt ettt e et eeseveesbeeetaeesareeessaeesseeeneneennns 55
5.2 Sistema de fraturas € rede de dreNagemM .........c.cecvvervierierieiieeie ettt e e e e e steesenesnne e 57
5.3 Morfog€nese de Vales SUSPENSOS.....cccueeruiertiiriiiiiieteeieertee st teete et et et esbtesate st e eateebeesbeesaeesaneeas 59
6. MATERIAL E METODOS .....ooucueeierencresessesessessssessesssessessssesssessessssesssssssesssssssesssseses 64
6.1 MODELO DIGITAL DE ELEVACAO (MDE) ......cooiiiueieieeeeeeeeeeeeeeee e 64
6.2 PROCESSAMENTO E EXTRACAO DA HIDROGRAFIA ........cooooveireeeiereeeeeeeeeeeee e 65
6.3 MAPEAMENTO DE KNICKPOINTS E PROJECAO DOS PERFIS .........cooevovererieeeceen. 66
6.4 METRICAS DE CANALIS ......ooooiiiieieeeeeeeeeeeeeeeee s ss s saseas s 67
6.4.1 Relacdo Declividade-EXtensao (SL) ...c.veecviieiiiiiiiieeiee ettt et e 67
7.6.2 Indice de Declividade Normalizada (Ks).........o.eveeeeeeeeeereeeeeeeeeeeeeeeeeeeesesee s eeeeeenes 68
6.4.3 SINUOSIAAAR ......eeiiiiiieierieee ettt ettt b ettt et et bt et e s bt et et sbeetesbeeneens 70
6.4.4 ANGUIO de CONTIUBIICIA ... 71

6.5 METRICAS DAS ENCOSTAS ..o e e s e s seseseseseseseseseseseseeseseeeeesesesessas 72



6.5.1 ANGUIO A€ INCINAGHO..........ceeeeeeeeeeeeeee et eenen 72

6.5.3 AMPlitude altiMELTICA. ... .eecviereieiiieieeiieeeee e see et ere et et e sebeseeesseessaessaessaessnesnneans 72
0.5.4 HIPSOIMELIIA ....veeiiiieiiie et eciee et e etee et e estteeeteeesibeesateeetbeeasseeessseesssesessseesssesansseenssasessseesses 73

6.6 FOTOLINEAMENTOS ..ottt ettt ettt ettt ettt st e b e 73
7. RESULTADOS ..tiiiiiiiinnticnsnnicssnsisssssisssssssssssssssssssssssosssssssssssssssssssssssossssssssssssssssssssssssssss 75
7.1 RUPLUTAS dE GIadiente.......ccuveruieriiiieieiiieieeieerieesieeseestesteereebeesbeesseesseesssesssesnseensaessaesseessnesnsenns 75
7.2 INCISAO VETLICAL ..ttt ettt sttt et et b e sb e s bt e s bt e eae e et e et e enbeesbeesaeesaneeas 83
7.3 Declividade dOS CANAIS ......ccueiuteriertiriieieeteeiete ettt ettt sttt ettt et e b et e st bt et e sbe et e b e enee 85
7.4 Sinuosidade € Angulo de CONTIUENCIA ....cuviiieiiieiiieciie et et svee e 90
7.5 TOPOZrafia das ENCOSLAS ......eecveerurereieriieieeieeseesteesttestesetesseebeesseesseesseesssesssessseesseessaesseessnesssenns 93
7.6 LANEAIMEINTOS ...eeuveentieiuieeiie et et ettt te sttt ettt et e et e bt e sbeesbeesuteeabeeabeenbe e bt e bt e sstesaeeeateenteenbeenbeesneesnnenns 97
8. DISCUSSAQ uccoucnninncnninnciscssisssssssssisssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssss 99
9. CONSIDERACOES FINAIS...cucuuiiminiascsscsssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssssss 109

10. REFERENCTIAS .eeeeeveveneecesesenensssssssssssssssssssssensassssssssssnsssssssssenssssssssssssssssssssssssssssssssess 111



14

1. INTRODUCAO

E consenso que a superficie terrestre ¢ modelada por uma complexa interrelagio entre
fatores climaticos, tectonicos e litoestruturais que controlam o ritmo dos processos de superficie
(MOLNAR; ENGLAND, 1990; WHITTAKER, 2012; KIRBY; WHIPPLE, 2012). No interior
dos continentes, pervasivas superficies aplainadas marcam presenca na Africa, Asia, Oceania,
margens atlanticas da América do Sul e do Norte, na Eurésia ao norte dos Alpes e a regido sul
e central da India e, de modo geral, esse tipo de relevo cobre mais de 2/3 das terras emersas do
planeta (GODARD et al. 2001; GUILLOCHEAU et al. 2018). Essas superficies truncam
indiscriminadamente rochas de diferentes idade e graus de resisténcia (BONOW et al., 2009).
Elas podem ser esculpidas tanto sobre o embasamento cristalino quanto sobre estratos
litificados. A origem dessas superficies guiou intensos debates no amago da Geomorfologia por
varias décadas (e.g., DAVIS, 1899; KING, 1953; ORME, 2013).

Segundo Bishop (2007), grande parte das pesquisas geomorfoldgicas se concentraram,
nas Ultimas duas décadas, nas margens passivas de alta elevagdo. Porém, pouco tem sido dito
sobre os “mondtonos” pediplanos que circundam regides planalticas e disso decorre alguns
contrassensos. Por exemplo, Twidale ¢ Boune (2013) descrevem rios de leito rochoso em
terrenos graniticos aplainados como meros agentes de transporte de material desagregado, com
uma capacidade desprezivel de incidir sobre seu leito. Nada, além dessa crenga, pode ser mais
ilustrativo da heranca intelectual dos estudos de Davis (1899), que pressupds que, na auséncia
de tectonica ativa, os rios removem lentamente material pré-intemperizado ofertado pelas
encostas. Porém, este pensamento nao coaduna com estudos da mecanica erosiva dos sistemas
fluviais de leito rochoso, que indicam que esses sdo sensiveis a alteragdes tectonicas, climaticas
e expressam controles litoestruturais, além de cumprir um papel imprescindivel na obliteragao
de orogenos (WHIPPLE; TUCKER, 1999; WHIPPLE et al. 2000; BALDWIN et al., 2003;
WHIPPLE, 2004; BEESON; MCCOY, 2020; PEIFER et al., 2021).

Neste sentido, rios de leito rochoso sdo canais fluviais em que a capacidade de transporte
excede o suprimento de sedimentos em longo prazo, que caracteriza uma condicdo conhecida
como detachment-limited (GILBERT, 1877, HOWARD et al., 1994; WHIPPLE, 2004). A
mecanica dos processos erosivos no leito destes rios rochosos ainda ndo ¢ bem compreendida e
depende de uma série de fatores, como a resisténcia litologica, caracteristicas granulométricas
dos sedimentos, largura do canal, dentre outros (e.g., SNYDER et al. 2000; SKLAR; DIETRICH,
2004; BAYNES et al. 2020;). Eles tém uma série de caracteristicas que os distingue dos rios de

leito aluvial, além das j& mencionadas. Os rios de leito rochoso sdo mais declivosos, os canais
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tém baixa sinuosidade, sdo mais estreitos e sdo acopladas as encostas, definindo o nivel base para
todos os pontos a montante (WHIPPLE et al. 2013). Por tudo isso, eles sdo tidos como um dos
motores da evolucao de paisagens erosivas nao-glaciais (HOWARD et al., 1994).

Na por¢ao semiarida do baixo curso do rio Sao Francisco, em meio a Depressao
Sertaneja, essa classe de canal é quase ubiqua (e.g., NASCIMENTO, 2020). E neste trecho que
o rio Sao Francisco esculpiu um canion, com um desnivel vertical de 100 m, aproximadamente.
Essa regido despertou historicamente a curiosidade de varias geragdes de naturalistas e
pesquisadores e envolve varias interpretagdes controversas, como uma suposta mudanca de
curso do rio Sdo Francisco durante o Cenozoico e a propria idade do baixo curso desse rio
continental (HALFELD, 1860; MORAES REGO, 1945; AB’SABER 1956; CZAJKA, 1958;
MABESOONE, 1994). Ainda hoje esse debate esta aberto, aguardando novas informacdes. Em
face disso, uma das linhas de investigacao destes processos geoldgicos recai sobre o estudo
pormenorizado da rede tributdria do baixo Sdo Francisco, como as analises morfométricas e
morfoestruturais realizadas com maestria por Nascimento (2020).

Segundo Bonnet ef al. (2000), enquanto relacdes empiricas foram tragadas entre tectonica,
clima e processos superficiais em zonas de deformagao ativa nas tltimas décadas, ainda se tem um
conhecimento restrito sobre o significado da topografia erodida e do papel da incisdo fluvial nas
regides de escudo exposto. Ha discussdes sobre os mecanismos que sdo responsaveis por formar e
manter superficies de aplainamento nestes terrenos e os paradigmas modernos evocam controles
tectonicos e isostaticos, com raio de alcance variado (GUILLOCHEAU et al. 2018; SACEK et al.
2019). Essa aurea enigmatica que envolve a evolucao dos hinterlands de baixa tem atraido cada vez
mais o interesse da comunidade cientifica, especialmente no Nordeste do Brasil, onde se tem
reafirmado o carater poligénico e policiclico de superficies de aplainamento (PEULVAST;
CLAUDINO-SALES, 2005). Neste contexto, dois processos interatuantes se destacam:
soerguimento Cenozoico e oscilagdes glacioeustaticas (e.g., CORREIA FILHO et al., 2021;
ROSSETTI et al. 2013). A contribui¢ao individual destes processos para a morfogénese das
paisagens semidridas do Nordeste do Brasil, mormente sobre a incisdo da drenagem continental,
ainda estd em debate. Este estudo buscou compreender a relagdo eventos de rebaixamento do nivel

de base ¢ o relevo do baixo curso do rio Sao Francisco, na Depressao Sertaneja Meridional.

HIPOTESE

A hipotese que norteou este estudo € que um rebaixamento do nivel de base, induzido
por um soerguimento regional Cenozoico e por oscilagdes eustaticas, deu inicio a escavacao do

canion do rio S3o Francisco sobre a Superficie Sertaneja Meridional. Este processo



16

desencadeou uma onda de incisdo que estd se propagando através da drenagem tributéria,
formando knickpoints que podem ser encontrados na paisagem moderna, assim como vales
fluviais suspensos e gargantas. Porém, até agora, essa hipotese ainda ndo foi testada para além
do vale do rio Capia, um dos maiores do semiarido alagoano. A queda do nivel de base ¢ um
dos processos mais comuns que atuam em conjunto com a rede fluvial e que promove grandes
alteragdes em paisagens erosivas nao-glaciais. E esperado, como os rios e encostas sio sensiveis
as alteracoes de nivel de base, especialmente em regides de escudo exposto, que esse tipo de

\

perturbacdo gere um sinal transiente que se comunique com a rede de drenagem e encostas

o

montante, processo componente da mecanica natural dos rios de leito rochoso. Esta analise ¢
uma Otima oportunidade para avaliar como uma paisagem erosiva nao-glacial semidrida e
aplainada, com baixa amplitude altimétrica e rochas expostas com diferentes graus de

erodibilidade, se comporta em relacao a queda do nivel de base.

OBJETIVO GERAL

Identificar padroes morfométricos diagnodsticos da ocorréncia de controles
generalizados de nivel de base sobre a rede de drenagem tributaria da margem esquerda do rio

Sdo Francisco na Depressao Sertaneja Meridional.

OBJETIVOS ESPECIFICOS

1. Analisar a ocorréncia e a distribuigdo espacial de knickpoints ao longo dos cursos
fluviais e verificar se sua distribui¢do segue algum tipo de padrdo ou ¢ randomica;

2. Avaliar a contribuicao de eventos erosivos e controles estruturais na morfologia dos
perfis longitudinais e na compartimentacdo da paisagem;

3. Investigar os padrdes e a magnitude da dissecacao fluvial e sua relagdo com o
rejuvenescimento de pedimentos semiaridos;
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2. DOMINIO DE ESTUDO

2.1 Localizagao

O dominio de estudo perfaz 3.935 km?, abarca 7 bacias semidridas do sertdo de Alagoas

e 20 municipios na regido do canion do baixo Sao Francisco (Fig. 1).

Figura 1 — Dominio de estudo.
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Uma pequena parte das cabeceiras do rio Canapi, afluente do rio Capia, bacia nimero
2, entretanto, localiza-se no sertdo de Pernambuco (LIMA, 1992). As bacias t€ém dimensdes
areais que variam de 51 km? até¢ 2.342 km?, com canais de regime intermitente e efémero que
foram escolhidas pelos seguintes critérios: (1) apresentar rios de leito rochoso, (2) cobertura de
mapeamento geologico de 1:50.000 proximo a confluéncia com o rio Sdo Francisco e (3)
caracteristicas climaticas semelhantes (precipitacdo e temperatura). Vale frisar que o enfoque
deste estudo foi o trecho da confluéncia entre o rio Sao Francisco e a rede tributaria da margem
esquerda no sertdo de Alagoas. Essa regido foi prospectada preliminarmente e foi indicada a
presenga de vales fluviais suspensos, especialmente no rio Capid, que € um dos maiores do
semiarido alagoano com 2.342 km? de area de drenagem. Os toponimos dessas bacias estdo
disponiveis nas bases de dados cartograficos. Em razdo disso, resolveu-se, para fins praticos,
numera-las de 1 a 7, de montante para jusante. A bacia do rio Boa vista, numero 1, localiza-se

sobre o municipio de Piranhas e tem sua desembocadura a jusante do lago da Usina
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Hidroelétrica de Xing6 e a ultima bacia, localiza-se no municipio de Belo Monte, que dista 60
km de Piranhas. Em relacdo as vias de acesso, destacam-se as rodovias BR-316 ¢ a AL-220 ¢
AL-120, que ligam o agreste alagoano ao sertdo. Abaixo segue o nimero, nome, area e elevagao

média das bacias (Tabela 1).

Tabela 1 — Identificacdo toponimica, area de
drenagem e elevacao média das bacias analisadas.

Numero Nome Area [km?| Elevacao média [m]
1 Rio Boa Vista 78 215
2 Rio Capia 2.342 333
3 Riacho do Bobd 51 183
4 Riacho Grande 560 268
5 Rio Boqueirao 241 219
6 Rio Farias 305 223
7 Rio Jacaré 362 168

2.2 Contexto litoestrutural

A area de estudo localiza-se na Subprovincia Meridional ou Externa da Provincia
Borborema, Dominio Pernambuco-Alagoas (PEAL), de acordo com a compartimentagdo de
Hasui (2012) adaptada de Delgado et al. (2003) e Silva (2006). Segundo Van Schmus ef al.
(2011), esta subprovincia ¢ marcada pela colagem de fragmentos crustais, com idades que
variam do Arqueano ao Neoproterozoico, cortados por profundas e extensas zonas de
cisalhamento. A Provincia Borborema apresenta nticleos arqueanos, mas predominam litologias
paleoproterozoicas que se encontram subjacentes a faixas metavulcanossedimentares e
metassedimentares, que alojam principalmente granitos dos ciclos orogénicos Cariris Velhos
(1,1 — 0,93 Ga) e Brasiliano (Pan-Africano) (0,75 — 0,54 Ga) (SANTOS; MEDEIROS, 1999),
apesar do Cariris Velhos ser melhor descrito como um evento extensional (NEVES, 2003).

Para Granade et al. (2021), os fragmentos paleoproterozoicos da Provincia Borborema
sao filiados aos terrenos cratonicos que se desprenderam em episodios colisionais. Esses

eventos teriam ocorrido durante a amalgamagao de Gondwana por um processo termotectonico
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conhecido como decratonizagdo. Durante a colisdo do Craton do Sdo Francisco — Congo com a
regido sul da Provincia Borborema, houve o aquecimento da borda cratdnica que desencadeou
a deterioracao da quilha litosférica de blocos que se tornaram errantes e se vincularam a crostas
orogénicas adjacentes e hoje 65% da Provincia Borborema ¢ constituida por rochas antigas e
grande parte da Subprovincia Meridional ¢ formada pelo retrabalhamento dessas litologias
durante o Neoproterozobico.

Delgado et al. (2003) afirma que o Dominio PEAL cobre a maior parte da Subprovincia
Meridional, sendo limitada a norte pelo lineamento Pernambuco e, a sul, por zonas de
cisalhamento contracionais das faixas periféricas ao Craton do Sdo Francisco (e.g., Faixa
Sergipana e Riacho do Pontal). As rochas presentes nesse segmento sao, em sua maioria, dos
complexos Belém do Sao Francisco e Cabrobro. O Complexo Belém do Sao Francisco abriga
ortognaisses, leucograniticos e tonalitos-granodioritos, com diferentes graus de metamorfismo,
incluindo nesse conjunto partes de supracrustais. J& o Complexo Cabrobré reune uma
assembleia de sequéncias metassedimentares formadas por xistos, paragnaisses,
metagrauvacas, quartizitos, marmores ¢ associagdes metavulcanossedimentares. Tanto o
complexo Cobrobr6 quanto o Belém do S3o Francisco sdo profusamente intrudidos por
batdlitos graniticos brasilianos, notavelmente ao longo de zonas de cisalhamento.

Este dominio foi designado provisoriamente por Brito Neves e Silva Filho (2019) como
Superterreno Pernambuco-Alagoas. Nesta proposta, a area alvo do presente estudo localiza-se
no Arco Magmatico Aguas Belas-Canindé (580 Ma.), produto de uma zona de subducg¢io que
remonta ao Ediacarano. Nessa area foi reportada a ocorréncia de sienogranitos, granodioritos e
monzogranitos que ocorrem cortando as encaixantes ortogndissicas e metatexitos. Depois do
arrefecimento dos processos responsaveis pela orogénese Neoproterozdica na margem
continental, sobreveio um longo periodo de relativa quiescéncia tectonica em que predominou
o aplainamento (DELGADO et al. 2003). Essa quiescéncia foi interrompida no Mesozoico com
a abertura do Atlantico e, em seguida, durante o Cenozoico com o underplating magmatico da
Borborema (MAIA; BEZERRA, 2020; CORREA efal. 2010; OLIVEIRA; MEDEIROS, 2012).

Na area das bacias hidrograficas analisadas (Fig. 2) destaca-se o Pluton Serra do Catu,
que corresponde a uma intrusao Neoproterozoica de sentido NW-SE com faceis félsicas de
quartzo monzonito a monzogranito e quartzo sienito, com contatos marcados por desniveis
altimétricos (BRITO et al. 2009). H4 uma pequena contribuicao da suite intrusiva Canindé e da
Unidade Gentileza. No baixo curso das drenagens had afloramentos de rochas graniticas
Proterozoicas. E na regido oriental do dominio de estudo estdo presentes rochas do Complexo

Araticum que s3o formadas por rochas deformadas, como xistos, gnaisses, micaxistos,
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metavulcanoclasticas e paragnaisses. Os depositos aluvionares quaternarios sdo escassos na
area, registrando-se as margens do rio Sao Francisco. No alto e médio curso das bacias ocorrem
exemplares da Suite Intrusiva Chorroch6 (metadiorito, metamonzonitos € ortognaisses).

As estruturas, tais como dobras e falhas, seguem predominantemente uma tendéncia
NE-SW, com destaque para as Zonas de Cisalhamento transpressional sinistral Belo Monte —
Jeremoabo e Jacaré dos Homens. Essas sdo as estruturas mais pronunciadas da regido e formam
o contato do Complexo Araticum com o Complexo Belém do Sao Francisco. Nessa mesma area
afloram terrenos arqueanos representados pelo Complexo Nicolau — Campo Grande. Destaca-
se também a presenca de sismos de pequena magnitude na area, sendo a grande maioria
concentrados na periferia imediata do canion do rio Sao Francisco e variam de 0,7 até 2,8 graus
na escala Richter (MOHO USP, 2021). O substrato do alto curso das bacias apresenta
exposi¢des em superficies de rochas do Platon Ouro Branco que ¢ formado por rochas
metamorficas de alto grau, como migmatitos e marmores.

Os dados geologicos apresentados anteriormente foram levantados pelo Servigo
Geologico do Brasil no mapeamento da folha Aracaju (SC. 24-X) na escala de 1:500.000.
Segundo Medeiros (2000), este produto ¢ fruto do cruzamento de informacdes de campo,
levantamentos aerogeofisicos, petrografia e articulagdes cartograficas de mapeamentos
anteriores, notadamente aqueles em escala 1:250.000. Porém, para a andlise mais precisa da
relacdo entre o relevo e a litologia, utilizou-se a articulagdo das cartas Batalha, Canind¢é do Sao
Francisco, Capim Grosso, Entremontes, Gararu, Po¢o Redondo, Porto da Folha, Santa Brigida
e Serra dos Meirus, de 1:50.000, que cobre todo baixo curso das bacias analisadas (SILVA
FILHO et al., 1979), setor onde ocorrem vales suspensos. Esta base também foi utilizada por

Nascimento (2020) em estudo geomorfoldgico nas bacias da vertente do Sao Francisco.
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Figura 2 - Unidades litoldgicas inseridas na area de estudo e sismos compilados de
1954 até 2006.
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2.3 Aspectos climaticos

As terras secas estdo presente em 5 da superficie terrestre, onde a evaporagdo potencial
se iguala ou excede a taxa de precipitacao acumulada (NICHOLSON, 2011; GOUDIE, 2013).
O semidrido do Nordeste do Brasil ¢ um dos unicos do planeta em baixas latitudes e perfaz
oficialmente 974.752 km? (CORREA et al. 2019; REBOITA et al. 2016). A regido ¢ marcada
pela atuagao de ramos descendentes das células circulagdo de Walker e Hadley, que tém a maior
contribuicdo na manutencdo dos baixos totais pluviométricos por inibirem a atividade
convectiva (AB’SABER, 2003; REBOITA et al. 2010). Em razio disso, o clima da regido ¢
severamente afetado pela atuacdo do EI-Nind Oscilagdo Sul e pela posicdo da Zona de
Convergéncia Intertropical (CAVALCANTI et al. 2009).

A area de estudo caracteriza-se pelo clima semiarido tropical, mesmo a menos de 150
km do Oceano Atlantico. Segundo Diniz e Souza (2019), o relevo do vale do baixo curso do rio
Sao Francisco ¢ um importante corredor que permite a penetracdo de ventos provenientes do
Atlantico no interior continental. O dominio de estudo, ao contrario do que se verifica em outras
partes do semiarido nordestino (e.g., Remanso (BA), Januaria (MQG)), tem precipitacao
concentrada entre os meses de inverno (CORREA ez al. 2019), semelhante a Fachada Atlantica.
A precipitagdo ¢ maior nas areas mais alteadas das bacias e contrastam com as superficies
aplainadas adjacentes. A amplitude da precipitacio média anual acumulada ¢ de 539 mm (Fig.
3). Os dados sao do projeto WorldClim 2.1 e possuem uma resolucao de 30 segundos de arco

ou cerca de 1 km? (FICK; HIIMANS, 2017).



23

Figura 3 - Distribuicao espacial da precipita¢do nas bacias estudadas.
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2.4 Geomorfologia

As bacias localizam-se entre o Planalto da Borborema e a Depressdo ou Superficie
Sertaneja. Contudo, a presenca do Planalto da Borborema ¢ restrita ao alto curso dos rios Capia,
Ipanema e Traipu (AB’SABER, 1956; 1969; CORREA, 2010). As bacias semiaridas da
margem esquerda do Sao Francisco drenam planuras, onde se destacam relevos residuais
alteados e enclaves umidos, como o Brejo de Mata Grande (GOIS ef al., 2021). As bacias sao
estruturadas em niveis pedimentares separados por descontinuidades topograficas quase
imperceptiveis, com caimento em dire¢ao ao fundo dos vales (Fig. 4). Essa superficie aplainada
¢ estabelecida sobre rochas pré-cambrianas. No baixo curso, antes de desaguarem no canion do
rio Sao Francisco, essas drenagens estdo encaixadas em vales estreitos e profundos (Fig. 5),
contrastando com a superficie aplainada que os cercam (LIMA, 1992). Na area de estudo a rede
de drenagem tem padrao dentritico e esta orientada praticamente N-S e cortam estruturas NE-

SW, sugerindo que a rede de drenagem esta superimposta as estruturas em superficie.
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Figura 4 - Relevo da area de estudo. Observa-se as vastas superficies aplainadas,
relevos residuais e, principalmente, o entrincheiramento dos vales proximos da confluéncia do
rio Sao Francisco.
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Os relevos presentes das bacias da area de estudo apresentam abundantes fei¢des de
denudacdo de rochas graniticas, como cristas alinhadas, inselbergs, macigos residuais, fors,
boulders e caos de blocos. Esses relevos testificam a agdo de saprolizagdo e remoc¢do de mantos
de intemperismo por alternancia bioclimatica, balizada pelo controle de fraturamento,
disjuncao, fabrica, foliacdo e dentre outras caracteristicas litoestruturais (MAIA et al. 2018). Os
pedimentos semiaridos sdo cobertos por solos rasos com a presenca de remanescentes de
Caatinga. Em areas de maior declividade, nem mesmo este manto raso ¢ preservado,
predominando a morfogénese fisica, como a queda de blocos. Essas encostas sdo atingidas pela
precipitacdo que escoa e remove material desagregado, formando pavimentos detriticos.
Processos semelhantes sdo encontrados em outros terrenos semiaridos no mundo, como no
semiarido sul-africano (FAIR, 1948). Os canais sao de leito rochoso e possuem regime
intermitente e efémero, onde a precipitagao ¢ logo convertida em escoamento direto, mas o

fluxo pode ficar represado em bolsdes de areia e em depressdes, como marmitas, em lajedos.
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Figura 5 — Hipsometria da area de estudos.
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Para Ab’saber (1956) e Mabesoone (1994), esta regido esteve capeada por coberturas
sedimentares mesozoicas que foram removidas por ciclos de erosdo diacronicos. Entretanto,
Jelinek et al (2014) sugere, por meio de evidéncias termocronoldgicas e andlises de bacias
offshore, que a margem continental nordestina ndo esteve inumada por essas supostas coberturas.
Em vez disso, este aspecto que se observa no presente ¢ fruto de um intenso aplainamento em
condi¢des bioclimaticas semelhantes as atuais e que se processaram sobre rochas do
embasamento. Por isso, para Ab’saber (2003) esta ¢ uma das poucas regides onde o clima

responsavel pela morfogénese e compartimentagdo do relevo ainda esta presente, com poucas
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excecdes. Soma-se a isso a auséncia de estocagem de sequéncias Cenozoicas continentais, com
excecdo da Formacgao Serra dos Martins, que hoje se encontra a uma elevacao entre 600 e 700
metros, uma forte evidéncia de inversao de relevo recente (e.g., MORAIS NETO et al. 2008).
Rand e Mabeoose (1982), através da analise da analise de bacias sedimentares, também sugeriram
que a semiaridez no Nordeste remonta ao Cretdceo, com oscilagdes na intensidade e abrangéncia
espacial. Na area de estudo, Turner ef al. (2008) identificou dois grandes eventos de resfriamento;
um no Albiano (110-100 Ma), relacionado a abertura do Atlantico e outro mais recente,
Bartoniano-Tortoniano (40-10 Ma), cuja a esta relacionada a mudangas no clima global. Ainda

existem muitas questdes cientificas em aberto no semiarido nordestino.
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3. SUPERFICIES DE EROSAO INTRACONTINENTAIS

Para Guillocheau et al. (2018), a superficie emersa da Terra pode ser dividida em trés
grandes compartimentos topograficos principais, segundo o regime tectonico vigente e
desprezando relevos vulcanicos: cinturdes orogenéticos, ombros de rift € planaltos/planuras em
regides tectonicamente quiescentes, marcadas por vastas superficies aplainadas. Esse ultimo
dominio, cobre mais de 2/3 das terras emersas, sobretudo nos rincdes da Africa, Austrélia,
por¢des orientais da América do Sul e do Norte, Eurdsia ao norte dos Alpes e a regido sul e
central da India. As planuras sdo do tipo deposicional em ambiente subsidente, by-passing
(transporte) ou erosivas, marcadas por processos de soerguimento, enquanto que os planaltos
sdo majoritariamente do tipo erosivo.

Superficies de erosdo ou de aplainamento sdo regides suavemente onduladas que cortam
indiscriminadamente estruturas geoldgicas subjacentes resultantes de processos denudacionais
em longo prazo, com pouca ou nenhuma cobertura sedimentar (GODARD et al. 2001;
GUILLOCHEAU et al. 2018; CORREA; MONTEIRO, 2021). Elas foram interpretadas, por
varias décadas, como o estagio final de desenvolvimento do relevo continental (e.g., DAVIS,
1899) e foram a base dos trabalhos seminais de Geomorfologia do Nordeste do Brasil (MAIA et
al. 2010). As superficies de erosdo truncam rochas vulcanicas, sedimentares, plutdnicas,
metamorficas e podem apresentar ondulagdes de comprimento de onda que varia de dezenas a
milhares de quildmetros, cobrindo areas contiguas de até 10° km?> (GUILLOCHEAU et al. 2018;
BESSIN et al. 2015). Segundo Orme (2013), existem vdrios tipos de superficie de erosdo:
peneplanos, pediplanos, etchplanos, superficies de abrasdo marinha e até mesmo crioplanos.

Contudo, no presente estudo, apenas interessa as superficies de erosdo continentais ndo-glaciais.

3.1 A evolucao do relevo intracontinental

Muitos avangos foram conduzidos pela Geomorfologia e disciplinas afins que, em
consoércio, pavimentaram o caminho para interpretagdes que ndo teriam eclodido através das
teorias classicas de evolugdo do relevo, notadamente sobre a evolucao de paisagens poOs-
orogénicas e seu contexto geodindmico (PEIFER et al. 2021; BISHOP, 2007; PEULVAST;
CLAUDINO-SALES, 2002; CORREA; MONTEIRO, 2021). Um dos primeiros paradigmas
que passou por uma reformulagdo foi o da quiescéncia tectonica das margens passivas. Bezerra

e Vita-Finzi (2000) documentaram atividade neotectonica na plataforma sul-americana
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relacionada com far-field stress e tensdes locais associadas a reativacdo de zonas de deformagao
que sdo abundantes, especialmente no Nordeste do Brasil.

Mesmo distante dos limites de placas tectonicas, os interiores dos continentes sao
afetados pela propagacao de tensdes causados pelo efeito combinado do espalhamento do fundo
oceanico das dorsais e pela subduc¢do de placas, como ¢ o caso da plataforma sul-americana,
com implicagdes diretas na reativagdo de estruturas herdadas (VAN RANST et al. 2020;
COBBOLD et al.2007; FONSECA et al. 2021). Ebinger e Belachew (2010) também trouxeram
evidéncias que reformulam a concepcao da suposta estabilidade e quiescéncia assumida quando
se trata de margens passivas. Eles trouxeram evidéncias de magmatismo recente, tectonica
ruptil e sismos na regido do Mar Vermelho, sobre influéncia remota do contato das placas da
Africa e Ardbia. Nesse caso, esta atividade estd vinculada a ascensdo e aprisionamento de
magma no interior da crosta adjacente.

Ainda dentro desta perspectiva, Blenkinsop e Moore (2013) afirmam que a evolugdo
pos-rift de margens e interiores continentais ¢ melhor representada por modelos que levam em
conta tensoes relacionadas aos processos de placa tectonica, condicionados as variagdes na
reologia da litosfera e da crosta. Neste contexto, tem crescido o interesse pelos movimentos
verticais da crosta e sua relacdo com os mecanismos que mantém paisagens elevada ou
deprimidas. Estudando as superficies aplainadas nas cercanias do Planalto Tibetano, Yang et
al. (2015) propuseram que elas poderiam se formar in situ, por mecanismos de deformacao
cisalhante e reorganizag¢ao da rede de drenagem. Modificagdes na area de drenagem de cada
rio, em um cendrio de desequilibrio, pode criar taxas de erosdao contrastante, responsaveis por
formar paisagens com baixa amplitude altimétrica acima do nivel de base regional.

Cada vez mais, tem se buscado estabelecer uma relagdo entre movimentos verticais da
crosta ¢ sua influéncia determinante na evolugdo das margens passivas e interiores dos
continentes. Nesse sentido, torna-se necessario rememorar alguns conceitos fundamentais,
como o de isostasia flexural. Gilchrist e Summerfield (1991, p.555) definem isostasia como “o
mecanismo através do qual a litosfera responde a cargas aplicadas a fim de alcancar o equilibrio
hidrostatico”!. Este mecanismo é de grande relevancia, sobretudo em escala regional, para
entender padroes de denudagdo em margens passivas e ativas (WHIPPLE, 2009). Ahnert (1970)
reconheceu que a compensacdo isostatica aumentaria a longevidade da topografia em longo

prazo na auséncia de soerguimento tectonico e a descreveu como uma funcdo da taxa de

1 <«

(...) the mechanism through which the lithosphere responds to applied loads in order to attain hydrostatic
equilibrium.”
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denudagdo. As diferencas entre densidade e espessura da crosta sdo também, em grande parte,
corresponsaveis pelos ajustes isostaticos (SUMMERFIELD, 1991).

Whipple (2009) frisa que, em paisagens pds-orogénicas, como nos Apalaches, um
modelo adequado para formalizar a resposta isostatica € o fixed-width system. Esse modelo
assume que a taxa de soerguimento, na auséncia de erosdo, pode ser descrita pelo produto entre
o coeficiente de compensagao isostatica e o fluxo acrescionario em relagdo a largura do bloco
crustal. Porém, ndo se pode ignorar a remog¢ao de massa dirigida pelos processos superficiais,
notadamente a erosao fluvial em leito rochoso. Depreende-se entdo que a erosdo, em algum
momento, pode se igualar ao quociente entre fluxo acrescionario e largura do bloco,
estabelecendo o equilibrio entre influxo de massa e efluxo denudacional no sistema, retomando,
em retrospecto, a noc¢ao de equilibrio dindmico, com a estabilizagdo da topografia e da espessura
da crosta, em longo prazo. Ainda segundo este modelo, quem modula a taxa de ajuste isostatico
em superficie ¢ a eficiéncia erosiva, relacionada ao sistema climatico. Quanto mais tmido,
menos provavel de se estabelecer um equilibrio.

Porém, sozinha, a resposta isostatica nao pode explicar o motivo pelo qual as superficies
aplainadas encontram-se em elevacdo distintas do nivel de base geral e com vales fluviais
incisos (e.g., GILCHRIST et al. 1994; SMALL; ANDERSON, 1998; MONTGOMERY, 1994).
Apesar disso, segundo Fischer (2002), antigos orégenos tem raizes crustais profundas que
podem ser denudadas por centenas de milhdes de anos e permanecerem preservadas. Apesar de
ndo existir um consenso sobre este tema, para Guillocheau ef al. (2018), as planuras rochosas
sao resultado de movimentos epirogénicos de baixa amplitude e mergulho, podendo registrar
deformacdes de centenas a milhares de quilometros de comprimento de onda, com amplitude
de dezenas a centenas de quildmetros que correspondem a mecanismos de deformacao
buckling, budinage e deformagdes associadas a dindmica do manto.

Segundo Corréa e Monteiro (2021), buckling significa, em termos literais,
empenamento da litosfera e sua atuacdo estd associada a estresses compressivos que se
propagam através dos limites de placas tectonicas. Esse tipo de mecanismo pode originar
superficies soerguidas ou rebaixadas (CLOETINGH; BUROV, 2011; CORREA; MONTEIRO,
2021). Por sua vez, boudinage ¢ um tipo de deformagao associada a esfor¢os na base da litosfera
(CLOETINGH; BUROYV, 2011). Entretanto, Fossen (2016) alerta para que o uso deste termo
ndo carrega seu sentido original, mais associado a escala de afloramento. Ainda de acordo com
o autor mencionado anteriormente, boudinage de escala de centenas de quilometros sdo
caracterizados por encurtamento vertical e extensdo lateral e estdo presentes com maior

representatividade em rifts continentais. Finalmente, processos enddgenos de amplo raio, com
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repercussao no geoide, t€ém sido denominados topografia dindmica, desde Hager e Gurnis (1987)
que afirmaram que a convec¢ao do manto poderia criar deformagdes em superficie.

Globalmente, margens passivas sao acompanhas por grandes escarpamentos. Eles estao
presentes na margem atlantica da América do Sul, no sul da Africa (e.g., Montanhas Drakensburg
e Grande Escarpamento), em Madagascar, no oeste da India (e.g., Western Ghats), Grande
Escarpamento no leste da Australia e a escarpa do rift do Mar Vermelho (KOOI; BEAUMONT,
1994). Summerfileld (1991) listou alguns dos processos mais importantes que atuam na
manutencao do relevo em margens passivas no cenario pos-rift: soerguimento e subsidéncia termal,
soerguimento associado a alivio de carga da crosta continental por denudagao, retragcdo da escarpa
por erosdo fluvial, flexura isostatica por acomodag¢ao da pilha sedimentar na zona costeira, rotacao
e por fim as oscilagdes glacioeustaticas. A razao da persisténcia do relevo nestas regioes tem sido
alvo de reflexdes por varias décadas e estudos recentes tem apontado que o relevo das margens
passivas caracterizadas ou ndo por grandes escarpamentos sdo resulte de processos recentes de
soterramento € exumagdo € ndo uma heranga direta do processo de rifteamento, como

tradicionalmente foi proposto (JAPSEN et al. 2012; CALEGARI et al. 2021).

3.2 Superficie Sertaneja Meridional

A Superficie ou Depressdo Sertaneja ¢ uma regido aplainada, com elevacdo média de
300 metros, que envolve o interior do Nordeste semidrido do Brasil, se elevando em dire¢do
aos terrenos planalticos adjacentes (CORREA ef al., 2019). Em sua por¢do meridional, trata-se
de varios niveis pedimentares esculpidos em faixas de dobramento, rochas metassedimentares,
suites intrusivas e metamorficas pré-cambrianas, expostas em superficie por intensos processos
erosivos associadas ao colapso de ordgenos proterozoicos, marcando o interior de Alagoas,
Sergipe, Bahia e Pernambuco. No baixo curso do rio S3ao Francisco, que abarca o trecho de
Paulo Afonso a Piagabugu, os pedimentos se inclinam em dire¢do ao fundo dos vales fluviais,
com controles estruturais insignes. Porém, nada se compara a presenca do canion do rio Sao
Francisco, com mais de 100 metros de desnivel em alguns pontos, rompendo completamente a
“monotonia” da Depressdo Sertaneja. Esse aspecto chamou a atencao de Gardner (1849), que
descreveu essa regido como montanhosa, embora cercada de superficies praticamente planas.

Anos depois, os registros minuciosos de Halfeld (1860), em relatdrio ao Brasil Imperial,
desenharam uma relag@o ainda hoje ndo conclusiva entre a presenca do canion do Sdo Francisco
e as rupturas em seu perfil longitudinal, que estd dividido em dois compartimentos
completamente distintos: (1) trecho superior, médio e submédio, (2) trecho inferior. A principal

quebra que define esses patamares distintos ¢ a cachoeira de Paulo Afonso, na divisa entre
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Bahia e Alagoas, que hoje abriga um complexo hidrelétrico de mesmo nome. A diferencga entre
a superficie e o fundo do vale neste ponto seria de 111 m aproximadamente ou 485 palmos,
entalhado em rocha cristalinas e, a jusante, sobre o arenito Tacaratu. Interessante também que
ha nestes relatos uma sugestdo do processo evolutivo responsavel pelo aprofundamento do
talvegue. Foi proposto que o poder da corrente, através do tempo geoldgico, poderia alargar o
vale e criar “furnas” entalhadas em planos de descontinuidade litolégicos. Ha também a nota

de que o rio encurtava significativamente sua largura neste setor.

Figura 6 — Croqui do padrio de canal do rio Sao Francisco na divisa entre Alagoas e a Bahia.
Notar que o rio que apresentava padrao multicanal, passa abruptamente para retilineo, com uma
reducdo surpreendente da largura. Hoje a regido ilustrada abaixo encontra-se imersa no lago do

complexo hidroelétrico de Paulo Afonso.
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Adaptado de Moraes Rego (1945).

Nesta perspectiva, Moraes Rego (1945) descreveu uma abrupta mudanga no padrao do
canal do rio Sao Francisco a partir da cachoeira de Paulo Afonso (Fig. 6). A partir dai o rio estreita
seu vale e os rios de sua margem esquerda, com cabeceiras no Planalto da Borborema, sdo mais
longos que os da margem direita. Neste setor da margem continental do Brasil “as serras
interrompem-se para deixar o rio passar” (p.34). A auséncia do escarpamento que acompanha as
margens em setores onde irrompem grandes rios também ocorre em outros locais do mundo. No
grande escarpamento do sul da Africa, a escarpa se ausenta na presenca dos vales dos rios Orange
e Limpopo (BLENKINSOP; MOORE, 2013). Possivelmente essa auséncia de um escarpamento

pronunciado marque um bloco com um estilo particular de evolucdo geologica, pouco afetado
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por grandes arqueamentos regionais pds-riff, como o que atingiu o Planalto da Borborema.
Segundo Thomas (1995), os padrdes de relevo destas areas devem refletir a interacdo entre taxas
de soerguimento, denudagdo e intemperismo dos ultimos 100-150 Ma.

Novamente, em Moraes Rego (1945) encontra-se a sugestdo de que o canion do Sao
Francisco teria se encaixado em descontinuidades pré-existentes, tais como falhas, assim como
intuiu Halfeld (1860). Em contrapartida, adicionou a contribui¢do de epirogénese e descartou a
influéncia de variagdes eustaticas. As superficies aplainadas, nesta perspectiva, seriam
pediplanos soerguidos. Um dos primeiros registros da ideia de aplainamento generalizado nesta
regido também ¢ atribuido a Moraes Rego (1945). Para ele, essas regides hoje deprimidas,
teriam sido cobertas por sedimentacdo cretidcea, aplainadas em fase de epirogénese e
sedimentacao periférica. A ideia de que o baixo Sao Francisco ¢ a regido mais nova da bacia
também nasceu destes escritos. Por exemplo, comparando o registro sedimentar de diferentes
rios como o Itapicuru e o Vaza-Barris € dito que “a auséncia de depositos pliocénicos no trecho
do vale entre Juazeiro e a cachoeira de Paulo Afonso (...) sugere fortemente nao ter sido formado
o baixo S. Francisco antes desta época” (p.84). Ele também propds uma paleoconexao entre
estes rios, que se transformou em uma hipotese repetida e modificada por muitos outros autores
nas décadas seguintes e que até hoje ¢ um grande enigma.

Ab’saber (1956), de maneira andloga a Moraes Rego (1945), interpretou a morfogénese
da Depressdo Sertaneja Meridional como o produto de ciclos de aplainamento. Assim, durante
o Paledgeno, em condi¢des de clima umido, processos de intemperismo teriam atuado
aprofundando os mantos de alteragdo que teriam sido removidos durante o Plioceno, com o
estabelecimento das condi¢des bioclimaticas semidridas. Essas condi¢des teriam favorecido o
endorreismo e o aplanaimento. E, da mesma maneira que seus antecessores, ele atinou que as
depressoes semiaridas haviam sido inumadas por sedimentos triassicos e cretaceos. Como esses
relevos ocorrem sempre na periferia de planaltos sedimentares e macigos antigos
rejuvenescidos, sua origem foi associada a circundesnudac¢do. Sedimentos terrigenos,
lacrustinos e até mesmos marinhos teriam coberto o dorso da Borborema e os planaltos
sedimentares individualizados foram tomados como evidéncia deste processo.

Essa cobertura teria sido removida em resposta a pulsos de soerguimento pos-cretaceos,
responsaveis em grande monta pela conformagao da topografia em escala regional. A incisao
fluvial teria, por sua vez, denudado o continente at¢ que o escudo cristalino aflorasse em
superficie, formado sequéncias terrigenas nos arredores. E percorrendo o interior do Nordeste,
nos idos de 1956, na companhia dos notdveis gedgrafos Mario Larcerda de Melo, Hilton Sette,

Gilberto Osério e Manuel Correia, Ab’saber (1956) escreveu “de Palmeiras dos Indios até as
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ladeiras das chapadas de Taracatu, estendem-se (...) areas deprimidas e baixas, correspondentes
a depressdo periférica elaborada na por¢ao meridional da Borborema” (p. 4). Neste sentido,
foram feitas também correlagdes entre topos concordantes e paleosuperficies de erosao,
ressaltando mais uma vez a epigenia recente como principal mecanismo de erosao.
Posteriormente, relagdes de campo, analise do registro sedimentar e evidéncias paleontoldgicas
permitiram concluir que os ciclos de aplainamento condizentes com a morfogénese das
depressoes semidridas se deram em um clima semelhante ao atual (AB’SABER, 1969).

Freitas (1951) descreve o baixo Sao Francisco e seu canion como sendo o produto de
um afundamento tectonico, pela sugestiva conformagdo linear do vale. Também foi tomado
como evidéncia a inflexdo abrupta do curso do Sao Francisco para o Atlantico. Ele divide a
bacia em dois grandes blocos: NNE e ESE. O primeiro estaria delimitado pelo alto, médio e
submédio, com diregdo NNE. O segundo, com dire¢do ESSE teria inicio com sua inflexao na
altura de Cabrobr6 em Pernambuco e seria marcado pela inflex@o ou cotovelo do Sao Francisco
que inflete para o Atlantico. A cachoeira de Paulo Afonso seria entdo o patamar que marcaria
esses dois setores distintos. E ainda diz mais “provavelmente a drenagem atual resulta da
captura do médio Sao Francisco pelo trecho inferior; anteriormente, no Cenozdico inferior ou
mesmo no Cretaceo, a drenagem se faria diretamente para NNE na bacia do Parnaiba” (1951,
p. 208). Entdo isso demonstra que as ideias de Moraes Rego (1945) comecaram a ser
modificadas em ganhar espago dentro dos intérpretes da Geomorfologia do Nordeste.

Willy Czajka (1958) também fez consideragdes sobre a Depressao Sertaneja Meridional
do baixo Sao Francisco, destacando que este compartimento seria classificado em relacao ao
entorno € ndo em termos absolutos (e.g., abaixo do nivel do mar) para evitar confusoes.
Parcimoniosamente, ele afirmava que seria necessario reunir um maior nimero de evidéncias
até chegar a conclusao do papel da tectonica no baixo Sao Francisco, mesmo deixando claro
seu interesse pelo tema e pela contribuicdo das linhas de falha para a dissecacdo do relevo
aplainado. Pelo mesmo motivo, também se resguardou de coadunar com a ideia do paleocurso
do Sao Francisco ter sido orientado para norte, mas deixou evidente que processos tectonicos
seriam corresponsaveis por isso. Com toda cautela, ele teorizou que falhas, transversais a
depressao, poderiam ter sido reativadas, criando uma soleira que teria migrado a montante mais
de 50 km, estando hoje na cachoeira de Paulo Afonso. Esse aprofundamento do vale do Sao
Francisco, em resposta a epirogénese, teria imposto um novo nivel de base ao qual as drenagens
tributarias se ajustaram incidindo sobre os leitos.

Além de Willy Czajka (1958), outro pesquisador alemao deu contribuigdes cientificas

importantes ao entendimento da paisagem do baixo Sdo Francisco. Grabert (1968) propds que
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o rio Sdo Francisco desaguava no Atlantico equatorial, onde hoje ¢ a foz do rio Mearim, em
Sao Luis do Maranhdo. Vale ressaltar que este nivel de base foi estabelecido primeiro do que o
trecho oriental do Atlantico onde ele desagua atual, mais ao sul. Em sua interpretagdo, concluiu
que as inflexdes dos rios que hoje drenam para o litoral ocorreram em funcao do processo de
rifteamento do continente Gondwana, que culminou com abertura do Atlantico durante o
Cretaceo. Com a reativacdo da plataforma em decorréncia deste processo, blocos foram
soerguidos interrompendo o curso para norte do Sao Francisco que defletiu para leste em busca
do nivel de base recém estabelecido. O canal teve que perpassar, para isso, uma soleira
estrutural algada que, funcionalmente, era também um divisor de um canal de menor ordem que
drenava o que hoje ¢ seu baixo curso. Isso implica que provavelmente um lago teria sido
formado a montante de Paulo Afonso, até que o Sao Francisco cruzasse o divisor, liberando um
grande volume de dguas no salto hidraulico. Porém, os niveis de erosao mais notaveis, segundo
o0 autor, teriam se estabelecido no Quaternario, em condi¢des regressdo marinha, que confere
um maior poder erosivo para a drenagem continental.

Muitos dos pressupostos que foram sustentados pelos autores citados anteriormente
ganharam notoriedade e foram replicados nas décadas seguintes. Mabesoone (1994) destacou
que o rio Sdo Francisco teria seu curso orientado para norte até o Pleistoceno Tardio a Médio.
A reativacdo de estruturas herdadas do embasamento no hinterland nordestino, responsavel por
arqueamento de direcdo oeste da bacia sedimentar do Parnaiba, teria interrompido o curso
fluvial, dando origem a sua inflexdo. Isso garantiria que o baixo curso do Sao Francisco seria a
regido mais recente a ser integrada a rede hidrografica. Isso seria também responsavel pelo
grande contraste entre o arquivo sedimentar que ¢ abundante no alto, médio e submédio e
escasso no baixo curso. Entdo ¢ proposto que o rio Sdo Francisco mantinha uma conexdo com
rio Piaui e o autor enumera uma série de fatos para corroborar esta hipdtese.

Ele reportou a presenga de um vale seco ou windgap entre os divisores dos rios Sao
Francisco e Parnaiba. E destaca que a composi¢ao mineraldgica dos materiais cascalhosos deste
windgap eram idénticas aos encontrados ao longo do vale do rio Sao Francisco. O soerguimento
das cuestas da Ibiapaba e Serra Grande, teriam represado o antigo curso do rio para norte,
impedindo sua conexao com o Parnaiba e sua foz no Atlantico equatorial e formando um lago
entre Remanso e Petrolina, no sertdo da Bahia. Essa deposi¢do teria formado os calcarios de
agua doce da Formagdo Caatinga. Atualmente, sabe-se que o processo responsavel por formar
esses calcarios que se distribuem pelo norte da Bahia estdo relacionados a pedogénese em
ambiente vadoso, palustre e semidrido, com idades minimas entre 1,3 a 2,6 Ma baseadas em

taxas de incisao do rio Salitre (AULER, 1999).
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Mabesoone (1994) deu um lugar de relevancia para as variagdes glacioeustaticas,
ligando o entalhe dos vales na Depressao Sertaneja as flutuagdes do nivel do mar. Esta fase
mais recente de incisdo foi denominada por ele e por King (1957) de Ciclo Paraguacu,
descrito como a fase atual de erosao dos vales fluviais. Enquanto isso, Potter (1997) indicou
que o vale do alto e médio rio Sdo Francisco remonta ao Cretidceo e que a depressdo onde

se instalou foi reativada varias vezes. A Figura 7 mostra um croqui que resume as diferentes

visOes sobre o paleocurso do Sao Francisco.

Figura 7 — Croqui das visdes concorrentes sobre o paleocurso do rio Sao Francisco.

P, Ibiapadd

5°0'0"S

P. Araripe

P. Borborema

Pontods _ g YR SmmmmEsaa haulo g

[}

1
1
L]
y caplura

10°0'0"S
1

1
1)
1
1Y

S—
&
%,
ri’t;,\

= = = s Moraes Rego (1845)
= m m s Grabert (1968)

= === [abesoone (1994)
== me Amaral et al. (2019)

0 20 180 Km P. Diamantina

I 1
45°0'0"W 40°00"W

Em seguida, acrescentando varias contribuigdes ao entendimento da evolucdo da
paisagem do baixo Sao Francisco, Ab’saber (1997) argumentou que o principal motivo que
levou o S3o Francisco a mudar seu curso foi o soerguimento de bacias sedimentares
mesozoicas. Ele também descreveu terracos arenosos e estreitos, com largura variada, nos
flancos do canion do Sdo Francisco, até 15 m acima do canal moderno do rio, na altura de
Xingd, no municipio de Piranhas, Alagoas. Ele reportou a existéncia de registros arqueologicos
nos terragos, como ossadas, fragmentos ceramicos e liticos de tribos indigenas que habitavam

o semiarido nordestino, datando de aproximadamente 9 mil anos AP. Em suas observagoes, ele

Paleocurso do rioc S&o Francisco
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concluiu que a escavacao do canion do baixo Sao Francisco teria ocorrido durante os ultimos 3
Ma, durante duas ou trés fases de aprofundamento do talvegue, sincronas as deformagdes
verticais que algaram a depressao que o cerca por todos os lados. Esses presumidos pulsos de
soerguimento foram responsaveis por criar o que a literatura hoje chama de strath ou terragos
rochosos (e.g., MERRITTS et al. 1994; SCHANZ et al. 2018). Este soerguimento teria sido de
origem flexural, com amplo raio, que afetou toda a Depressao Sertaneja Meridional.

O tema da mudanga de rumo do rio Sao Francisco veio a tona varias vezes nos ultimos
20 anos e segue como um dos grandes problemas da evolugdo da paisagem na Depressao
Sertaneja Meridional e da plataforma sul-americana. Curiosamente, esta grande interrogacao
ndo foi tratada por geomorfélogos, como aconteceu no século XX. As contribui¢des mais
recentes a compreensao deste tema intrigante vém de biodlogos e gedlogos, sobretudo. Por
exemplo, Karner e Driscoll (1999) destacaram o papel dos sistemas de drenagem para a oferta
de clasticos para as bacias offshore e onshore da costa do Nordeste e frisaram o processo de
reorganizacdo da rede fluvial (e.g., capturas, avulsdes) para a evolucao da paisagem da margem
continental. Analisando a cronoestratigrafia da bacia de Sergipe-Alagoas, situada proximo a
foz do rio Sao Francisco, e Mundat, onde desagua o rio Parnaiba, foi verificado que a oferta de
clastos para a bacia sedimentar Mundau foi dramaticamente reduzida a partir do Eoceno médio,
em detrimento da bacia Sergipe-Alagoas. Somado a isso, houve no mesmo periodo a incisdo do
canion no talude continental proximo da foz atual do Sdo Francisco e também o aumento da
frequéncia de turbiditos na bacia Sergipe-Alagoas. Isso sugere que o rio Sao Francisco mudou
seu curso N-S e defletiu para o Atlantico ou suas cabeceiras piratearam aguas da bacia do
Parnaiba. O ponto de captura e a identificagdo do windgap identificados por Mabesoone (1994)
sdo reportados novamente por Karner e Driscoll (1999).

Recentemente uma série de estudos das ciéncias biologicas tem tomado esta hipotese
como norteadora para entender processos de especiagdo e variagdes fenotipicas. Nascimento et
al. (2013) colocou a prova a contribui¢cdo do rio S@o Francisco como barreira ao fluxo génico
para a diversificacdo de espécies de pequenos mamiferos roedores. Em outra perspectiva, dessa
vez da paleontologia, Amaral et al. (2019, p.8) escreveu “quando o curso atual do rio Sao
Francisco ¢ observado, mostra claramente que ele foi capturado na regidio de Cabrobrd™? que
concorda com a ideia de Mabesoone (1994) e varios outros autores anteriormente citados de que
o baixo Sao Francisco teria sido a ultima regido a ser integrada a bacia do rio Sdo Francisco.

Bruschi et al. (2019) estudaram o papel da mudanga de curso do Sao Francisco, assumindo que

2 “when the current Sdo Francisco drainage is observed, it is seems clear that the S3o Francisco River was captured

in the Cabrob6 region” Amaral ef al. (2019, p.8).
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ela teria ocorrido entre o Plioceno e o Pleistoceno, sobre espécies de ras arboricolas com linhagem
divergente que refletem o papel do rio no processo de isolamento geografico e especiacdo. Esta
hipotese foi aceita por Werneck et al. (2015), estudando a difusdo de espécies de lagartos da
Caatinga. O deslocamento da calha do Sao Francisco durante o pleistoceno também ¢ assumido
por Coutinho-Abreu ef al. (2008) em estudo da filogenia de insetos. O cruzamento da topografia
fluvial e a evolu¢do das espécies ¢ uma fronteira do conhecimento cientifico que tem sido
explorada a largos passos dentro da Geomorfologia (GALLEN et al., 2018; LYONS et al., 2020).

Diante de tantas alternativas apresentadas, ¢ preciso ter parcimdnia para colocar
algumas restri¢cdes a partir de conhecimentos ja estabelecidos. Nao ¢ razodvel pressupor que a
mudanga de curso do rio Sdo Francisco tenha ocorrido durante o Quaternario. As evidéncias
estratigraficas apresentadas por Karner e Driscoll (1999) permitem, at¢ o momento, concluir
que eventos de captura mais importantes remontam ao Eoceno, coincidindo com o aumento da
oferta de clastos a bacia Sergipe-Alagoas. Essa restrigdo cronologica estd de acordo com
Peulvast e Bértand (2021), por exemplo. Assim, ainda ndo ¢ possivel afirmar que o baixo curso
da bacia tenha sido integralizado ao resto do sistema de drenagem no Eoceno, porque ele pode
ter sido estabelecido anteriormente e ter um tragado diferente do atual. Em relagdo aos depdsitos
fluviais no widgap dos divisores do rio Piaui, ¢ muito mais prudente sugerir que eles estejam
ligados geneticamente a eventos recentes de pirataria fluvial. Porém, mecanismos e
circunstancias que ocasionaram tais eventos ainda ¢ um problema cientifico.

A incorporagdo de técnicas de analise cronoestratigrafica, sismica, geofisica e
termocronoldgica, ligadas primariamente a prospeccdo de hidrocarbonetos, reescreveu o
entendimento da evolucao de longo prazo da Depressao Sertaneja Meridional, especialmente seu
desenvolvimento nos limites do Mesozoico e o Cenozoico (e.g., TURNER et al. 2008; JALINEK
et al. 2014; JAPSEN et al. 2012). Os resultados obtidos a partir dessas técnicas, notadamente as
informagdes de termocronologia de baixa temperatura, trouxeram o entendimento que blocos
crustais seguiram caminhos evolutivos diferentes de evolugdo pos-rift, ao contrario do que
postulava as teorias classicas de superficie de aplainamento (CORREA; MONTEIRO, 2021).
Porém, Gunnel (2000) afirma que os dados de trago de fissao em apatita (TFA) tém uma resolugao
temporal que permite investigar a evolucdo de ordgenos e margens passivas inteiras, mas nao ¢
adequado para o entendimento de eventos mais recentes, como os do Quaternario. Por isso, uma
abordagem multi-proxy ¢ importante para compreensao da historia das paisagens.

Aplicando a técnica de TFA, Turner et al. (2008) encontraram dois episddios de
resfriamento na Depressao Sertaneja Meridional no Baixo Sao Francisco: 100 Ma (Albiano) e

40-10 Ma (Batorniano — Tortoniano), com mais de 2,5 km de crosta erodida neste intervalo. As
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discordancias correspondentes no registro cronoestratigrafico da bacia sedimentar Sergipe-
Alagoas, sdo associadas a abertura do Atlantico e a passagem da plataforma sul-americana por
anomalias térmicas do manto e, por ultimo, a fase de sedimentacao pos-rift (drift ou deriva),
relacionadas a uma redugdo do nivel do mar, rebote isostatico da plataforma continental e
aumento da sedimentacdo na bacia sedimentar periférica, durante o Eoceno ao Oligoceno (45-
35 Ma). Essa reducao do nivel mar durante o periodo veio a reboque de mudangas no clima e
nos padroes de circulagdo oceanica. Porém, as interpretagdes desta natureza sdo controversas,
ja que regressdes marinhas podem vir em respostas a controles regionais, como a topografia
dindmica e tectonica (e.g., ROSSETTI et al. 2013). Um compilado das idades de TFA para o

baixo Sao Francisco pode ser visto na Figura 8.

Figura 8 — Dados de idade de TFA (Ma). Esses dados foram compilados de Japsen et al.
(2012), Jelinek et al. (2014) e Turner et al. (2008). Cada ponto demostra a idade do ultimo episodio de
resfriamento crustal que representa um evento de soerguimento/denudacdo. Nesta regido foram
reportados a erosdo de colunas de mais de 2,5 km de crosta nos ultimos 90 Ma. Note que a idade de
TFA fica cada vez mais velha em dire¢@o ao hinterland e mais jovem em direcao ao Atlantico, um
padrdo tipico de margens rifteadas.
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Os estudos termocronologicos e cronoestratigraficos indicam que as paisagens
deprimidas que circundam o Planalto da Borborema ganharam seu aspecto atual ao longo do
Cenozoico. Porém, ao contrario do que ocorre com a Depressdo Sertaneja Setentrional, que o

ultimo episodio de resfriamento deu inicio ha 20 Ma, ao sul ele compreende o intervalo de 40
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a 10 Ma (TURNER et al. 2008, MORAIS-NETO et al., 2009), reafirmando a evolugao
particular de diferentes blocos crustais. No que se refere as variagdes eustaticas, ndo se tem um
consenso de como elas se processaram e quais foram seus impactos na plataforma nordestina,
mas dados globais indicam que nos ultimos 70 Ma o nivel do mar tem seguido uma tendéncia
de reducgdo, com ciclos de regressao e transgressao (HAQ et al., 1987; HAQ; AL-QAHTANI,
2005; MILLER et al. 2005). Segundo Rossetti et al. (2013), na margem atlantica do Brasil,
transgressdes marinhas miocénicas, associadas a controles tectonicos locais, foram
responsaveis por depositar a Formagao Barreiras, que tinha sido interpretada como de origem
terrigena e correlata a superficies de aplainamento do Plioceno (e.g., MABESOONE, 1994).

As concepgdes teoricas classificas da evolugdo das margens e interiores continentais se
mantiveram presentes como via alternativa de interpretagdo o relevo do Nordeste do Brasil nos
ultimos anos, mas ndo ha um consenso da validade destas interpretacdes. Japsen ef al. (2012),
assim como Peulvast et al. (2008), identificaram duas superficies de aplainamento bem delineadas
no contexto nordestino: uma entre 0 a 300 m e uma segunda entre 750 a 1100 m, denominadas,
respectivamente, como Sertaneja e Sul-Americana, interpretadas como antigos pediplanos
soerguidos. A Superficie Sertaneja seria também a mais jovem, datando do Mioceno. Enquanto
isso, Bonow et al. (2009) acredita que a incisdo dos rios sobre a Depressdo Sertaneja foi
desengatilhada pelo soerguimento pds-rift da superficie mais elevada, correspondendo, no baixo
Sao Francisco, aos niveis do Planalto da Borborema. Contrapondo estas interpretagdes, através
de modelagem térmica e dados de TFA, Jelinek et al. (2014) concluiu que a Depressao Sertaneja
Meridional do baixo Sao Francisco tem histérico de resfriamento diferente daquela que ¢
encontrada no interior da Bahia e que isso ndo corresponde as expectativas tedricas das teorias de
aplainamento continental. A essas visdes concorrentes se soma Sacek et al. (2019) que aponta a
isostasia flexural e a erosao diferencial como os principais fatores da evolucao da paisagem das
areas deprimidas em torno dos planaltos nordestinos.

Em sintese, estudos que incorporaram técnicas de termocronologia de baixa de
temperatura e analise cronoestratigrafica das bacias marginais deram um novo folego as
perguntas que ainda hoje estdo aguardando alguma resposta, como a evolucao do baixo Sao
Francisco, um setor completamente insélito dessa bacia de drenagem continental. Os estudos
classicos e até alguns estudos recentes sugerem que o baixo Sao Francisco foi a ltima regido
a ser integralizada a rede de drenagem. Os estudos das ciéncias bioldgicas comumente associam
mudangas no curso do rio Sdo Francisco a um periodo de amplificagdo da biodiversidade de
espécies da Caatinga. Porém, estes dados ndo se conectam com os estudos mais recentes no

campo das geociéncias, principalmente porque evidéncias das bacias sedimentares costeiras



40

sugerem que a possivel inflexdo do Sdo Francisco seja tdo antiga quanto a abertura do Atlantico
e que ¢ mais provavel que grandes capturas fluviais tenham ocorrido na altura do Eoceno, diante
do exposto. O trabalho mais recente desenvolvido no ambito da Geomorfologia do Baixo Sao
Francisco ¢ de Nascimento (2020) e j& antecipa muitos encaminhamentos como o controle das
estruturas herdadas do embasamento sobre a morfologia dos perfis longitudinais e do relevo de

modo geral, que também sera avaliado neste estudo.

3.3 Controles do nivel de base

Rios sdo condutos otimizados de fluxo e, portanto, sdo extremamente sensiveis a
alteragdoes de natureza climatica, como mudangas nas taxas de precipitacdo e oscilacdes
eustaticas e tectonicas, como basculamento e soerguimento tectonico. Além disso, a propria
dindmica interna dos sistemas fluviais, como os processos de captura e exumacao de litologias
por erosdo do leito, pode desencadear respostas complexas no sentido de neutralizar ou
amplificar perturbagoes (e. g., SCHEINGROSS et al., 2020). Em rios rochosos, o processo de
ajuste mais importante ¢ generalizado ¢ a propagacao de sinal de perturbacdo a montante,
mormente a incisdo do canal e o aumento do angulo de inclina¢do das encostas (CROSBY;
WHIPPLE, 2006). A presenga desse processo foi documentada em diferentes contextos, como
regides cratonicas, zonas de soerguimento ativo e flexural e até em outros planetas do sistema
solar, como Marte (e.g., DURAN et al. 2019; CASTILLO et al. 2013).

O baixo Sao Francisco conta com um arquivo sedimentar rico que registra a evolugdo
geoldgica da margem atlantica desde o rift até as oscilagdes eustaticas quaternarias. Mesmo
assim, tragar restricdes morfoestratigraficas ainda ¢ um desafio. Um dos eventos mais importante
que definiu o nivel de base geral para a drenagem continental do baixo Sao Francisco foi a
separagdo do que hoje ¢ o Nordeste do Brasil de sua por¢io conjugada do Oeste da Africa durante
o Cretaceo Inferior (TURNER et al. 2008). E como se sabe hoje, pelo menos o tragado do vale
de grandes rios de plateau na América do Sul, como o Sao Francisco e o Parand, remontam a
fragmentacdo de Gondwana (POTTER, 1997). Por isso, Karner e Driscoll (1999) destacam o
papel da sedimentacdo dirigida por sistemas fluviais na fase drift da evolugdo das bacias
marginais do Nordeste do Brasil, destacando as oscilagdes de nivel de base ocasionados por
grandes capturas, como a proposta para o rio Sao Francisco no Eoceno.

Depois da separagdo da placa da América do Sul e da Africa durante o Creticeo, na
Provincia Borborema um soerguimento Cenozoico ¢ amplamente sugerido, especialmente entre
0 Mioceno e o Plioceno, sendo o responsavel pela manutengdo da topografia planaltica bordejada

pelas depressdes semidridas. O baixo Sdo Francisco tem um episodio de erosdo/soerguimento
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bem documentado entre o Eoceno e o Mioceno (TURNER et al. 2008). Esse episodio ndo ¢
apenas reportado para essa regido. Ao norte do Sdo Francisco, esse evento também foi
identificado por dados termocronologicos (MORAIS NETO et al. 2009). O mecanismo
responsavel por gerar a epirogénse pos-rifi da Borborema ainda ¢ discutido, mas a maioria das
explicacdes envolve a interagdo entre topografia e a dindmica do manto superior. Isso inclui a
passagem da placa por uma pluma mantélica, domeamento térmico induzido por anomalias do
manto em niveis crustais rasos, erosao da base da litosfera por convecc¢ao de pequena escala
(Edge-Driven Convection), underplating magmatico e¢ at¢ uma heranga direta do ciclo
tafrogénico mesozoico que formou a margem atlantica (TRIBALDOS et al. 2017).

O nivel do mar também ¢ um controle fundamental do nivel de base e isso nao pode ser
negligenciado, especialmente quando se trata de uma rede fluvial com exutoério no Oceano
Atlantico. Contudo, a relagdo entre vagas erosivas e oscilagdes eustaticas ¢ mais consistente em
regides com sedimenta¢do abundante e em plataformas marinhas com perfil batimétrico
pronunciado (SNYDER et al. 2002). Além disso, em grandes rios da plataforma sul-americana as
oscilacdes eustaticas sdo consideradas rapidas demais para criar vagas erosivas capazes de
modelar as principais rupturas nos perfis longitudinais de rios como o Sao Francisco, Parana,
Tocantins, Orinoco, Magdalena e o grande Amazonas (TRIBALDOS et al. 2017). Ao que se sabe
hoje, a partir de analises multi-proxy, existe uma tendéncia de reducao global do nivel do mar
desde o Cretaceo, com ciclos de transgressao e regressdo marinha (MILLER et al. 2005).

Esses dados também permitem verificar que atualmente o nivel médio do mar estd
aproximadamente 200 metros abaixo que durante Eoceno. Porém, esse registro ¢ mais refinado
do Mioceno ao recente. Por exemplo, Ribeiro et al. (2020) mapeou coberturas do Eoceno-
Oligoceno no canion submarino do Sdo Francisco, enquanto Rangel e Dominguez et al. (2019)
analisaram terracos da transi¢ao Pleistoceno-Holoceno no baixo topografico da regido deltaica do
Sao Francisco. Campos et al. (2019) investigou as taxas de sedimenta¢ao nos ultimos 70 mil anos
na foz do Sdo Francisco e encontrou dois grandes pulsos recentes, um entre 60 e 70 mil anos e
outro entre 15 e 40 mil anos. O conjunto desses estudos sugerem variagdes expressivas nas taxas
de sedimentacao recentes, na historia do rebaixamento do nivel de base geral e apontam para uma
complexa sequéncia evolutiva do baixo Sdo Francisco. Ainda ¢ questionavel se eventos
episodicos e ciclicos como esses tenham alguma participacdo no modelado das rupturas nos perfis

longitudinais de rios com dimensdo continentais.
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4. RIOS DE LEITO ROCHOSO

4.1 O que sdo e onde ocorrem

Segundo Tinkler e Wohl (1998), rios rochosos sdo aqueles que rochas afloram no leito
ou nas margens pela metade de sua extensao. Nesta defini¢do, substrato quer dizer rocha macica
ou sedimento coeso que capeia a calha e que produz uma resposta mecanica a erosao fluvial
semelhante as rochas. Esses trechos podem ser cobertos por uma camada delgada de aluvido,
amplamente remobilizada durante os periodos de cheia. Desta forma, a conformacdo do
substrato subjacente influencia dramaticamente a estrutura de fluxo e o transporte de
sedimentos. Em uma outra perspectiva, Whipple (2004) afirma que rios rochosos apresentam
uma cobertura descontinua de aluvido e a restri¢do fisica que permite sua ocorréncia na natureza
¢ que sua capacidade de transporte ultrapassa o fluxo de carga de fundo em longo termo, uma
condi¢do que ¢ conhecida na literatura como detachment-limited.

Estas classificagdes, apesar de uteis, apresentam algumas fragilidades expostas por
Turowski et al. (2008) que propuseram classificar todo rio com afloramento rochoso e de
cascalho como “rios mistos rochosos-aluvionares”. Ele ressalta que rios de leito rochoso podem
exibir uma cobertura aluvionar que cobre completamente o leito, ficando a rocha exposta
restrita ao talvegue do vale e que o limite proposto em considerar um rio rochoso onde metade
do curso fluvial apresenta afloramentos ¢ arbitraria. Para se afastar das confusdes
terminologicas, neste estudo, rios com afloramento rochoso no leito e na margem serdao
doravante chamados de leito rochoso, concordante com as propostas de Tinkler e Wohl (1998)
e Whipple (2004), mesmo sem garantir, pela auséncia de estudos em maior detalhe no dominio
de estudo, que em longo termo a capacidade de transporte exceda o fluxo de carga de fundo ou
que exista uma propor¢ao fixa de afloramentos por mais da metade da extensao dos rios.

Esta condicao foi introduzida por Gilbert (1877), quando deduziu que para um rio incidir
ativamente sobre seu leito, sua capacidade de transporte deveria ser necessariamente maior do
que o suprimento de sedimentos ofertados ao canal. Massong e Montgomery (2000), contudo,
concluiram que haveria uma declividade critica do canal que separaria canais aluviais de canais
rochosos. A mesma defini¢do pode ser encontrada em Howard (1994), que afirmou que um rio
nao-aluvial ocorre onde o fluxo de carga de fundo ¢ menor que a capacidade de transporte e a
capacidade de erosdo aumenta proporcionalmente com a tensdo de cisalhamento no leito. A
ocorréncia dessa tipologia de rios ¢ supostamente rara (e.g., WHIPPLE, 2004; WHIPPLE et al.
2013). Contudo, existem varios exemplos de sua ocorréncia nos terrenos semiarido e umidos

do Nordeste do Brasil, onde rios rochosos, considerando a defini¢ao de Tinkler ¢ Wohl (1998),



43

sdo praticamente ubiquos (e. g., BARROS, 2018; BARROS et al. 2017; NASCIMENTO, 2020;
MONTEIRO et al., 2014).

Rios de leito rochoso sdo os principais agentes de transformacao das paisagens erosivas
nao-glaciais (HOWARD, 1994) e sdo comuns em bacias de drenagem declivosas de regides
montanhosas, com soerguimento ativo (WHIPPLE et al. 2000). Eles sdo responsaveis por
definir o nivel de base para todo sistema de vertentes a montante, comunicando o sinal de
perturbagdes bioclimaticas, eustaticas e tectonicas para as paisagens (WHIPPLE et al. 2000;
WHIPPLE, 2004; PEIFER et al. 2021; BEESON; MCCOY, 2020; WHIPPLE; TUCKER,
1999). Segundo Lima (2010), os estudos sobre estes rios eram incipientes no Brasil, apesar de
sua ampla distribui¢do. Até o final do século passado, Tinkler e Wohl (1998) apontam que havia
um grande vazio na producio cientifica sobre esses rios na América do Sul, Africa e maior parte
da Asia. Contudo, como foi indicado, estes sistemas tém atraido cada vez mais atencdio, mas
ainda existem muitas questdes em aberto, principalmente no que se refere & mecanica dos

processos de erosdo por tras de seu funcionamento natural (BAYNES et al. 2020).

4.2 Processos erosivos

A incisdo de rios de leito rochoso ndo ¢ bem compreendida, principalmente porque os
processos fisicos que comandam cada um dos mecanismos de erosdo sao diferentes e sua
importancia relativa varia em funcdo das propriedades do substrato, como orientacdo e
dimensdo de juntas e fraturas do leito, como demonstrou Wohl (2008) em rios que fluem sobre
granitos e gnaisses pré-cambrianos no Colorado Front Range, Estados Unidos. Os processos
erosivos que atuam sobre o leito rochoso sdo: pluking, abrasdo (por carga suspensa e de fundo)
e cavitacdo. Adicionalmente, os processos de intemperismo fisico € quimico também sdo fatores
importantes no desgaste do leito rochoso. Compreender esses processos ¢ fundamental para o
continuum espaco-temporal da anélise de perfis longitudinais e suas repercussoes sobre o relevo
(WOHL; IKEDA, 1998). Abaixo reuniu-se topicos sobre esses mecanismos segundo Whipple
et al. (2000) e referéncias complementares mais recentes.

Ainda ndo se tem uma palavra em portugués para erosdo por pluking, mas Flores et al.
(2018) se refere a esse processo como “‘arrancamento” e aceitou-se essa traducdo. O
arrancamento ocorre onde o leito ¢ fraturado em escala métrica a sub-métrica e combina a
erosao fluvial com os processos de intemperismo fisico e quimico que tem a acao facilitada pela
presenca de planos de fraqueza pré-existentes. Ele diz respeito a remog¢do e transporte de
fragmentos do leito, semelhante ao que ocorre na base de geleiras, mas obviamente muito

menos eficiente do ponto de vista energético. E vélido ressaltar que, nesse caso, os rios sao
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capazes de remobilizar fragmentos ja desprendidos do leito e, no processo de transporte,
desprender novos (HANCOCK et al. 1998; MILLER; CLUER, 1998; CHATANANTAVET;
PARKER, 2009).

Segundo Whipple et al. (2000), para que ocorra o arrancamento (Fig. 9) sdo fatores
importantes: (1) intemperismo fisico e quimico nos planos de fraqueza do leito, (2) impacto de
seixos, areia e cascalho contra o leito (cunha hidraulica e for¢a de arrasto), tensdo de
cisalhamento basal, ampliagao de fraturas por estresses diferencias decorrentes desses impactos
(saltagdo) e também pela flexdo do leito com alteragdes de pressao em fluxos turbulentos.
Contudo, como bem colocado por Skalr e Dietrich (1998), os processos erosivos no leito
rochoso podem ser inibidos pela presenca de cobertura aluvial. Neste sentido, os sedimentos
tém um papel dual que podem ser ferramentas de desgaste do leito, mas em outras situagdes
podem protege-lo da incisdo. Scott ¢ Wohl (2018) reafirmam o papel da densidade de
fraturamento do leito para atuacdo do arrancamento e acrescentam que este processo ¢ mais

eficiente que a abrasao.

Figura 9 — Esquematizagdo das forcas envolvidas no arranque
de fragmentos rochosos do leito rochoso.
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Onde o substrato rochoso ¢ macigo, os processos de desgaste dominantes sdo a abrasao,
tanto pelo fluxo de carga suspensa quanto por carga de fundo. Assim como o arrancamento,
este processo nao se limita ao ambiente fluvial, pois também existe abrasdo eolica, como
Whipple et al. (2000) fazem questdo de rememorar, por um unico motivo. Entende-se que o ar
difere da agua, essencialmente, por sua densidade e viscosidade, entdo os avangos alcangados
pelos estudos de abrasdo edlica se correlacionam também com a abrasdo fluvial. Desta forma,

Anderson (1986) descobriu que quando a erosdao ¢ causada pelo impacto de particulas sobre
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uma superficie rochosa (€.), a deflagdo era proporcional ao fluxo de energia cinética destas
colisdes e formalizou para este processo erosivo a seguinte equacao:

Saqke
Pr

a

Onde gke diz respeito ao fluxo instantaneo de energia cinética para uma superficie
perpendicular ao vento ou ao fluxo de agua, p: ¢ a densidade do substrato rochoso e S, ¢ a
suscetibilidade da superficie ser atingida pelos impactos. Segundo como Whipple et al. (2000),
Anderson (1986) trouxe outras contribui¢des importantes. Por exemplo, ele propds que
particulas com maior momento de inércia, seriam logo langadas de volta ao leito, atingindo o
lado mais exposto de protuberancias (Fig. 10). Particulas com tamanho intermediario tendem a
ultrapassar irregularidades no leito fluvial, atingindo a regido de sotavento, onde sao formados
vortices hidraulicos, enquanto que particulas finas tem sua trajetdria pouco afetada. Enquanto
que a abrasao eolica concentra-se na face montante de protuberancias, em rios de leito rochoso
0s processos erosivos sao mais eficientes justamente a jusante, onde ocorrem ressaltos, como

knickpoints e marmitas, fei¢cdes tipicas encontradas nos rios do semiarido do Brasil.

Figura 10 — Impactos em protuberancia do leito devido a saltagdo
e suspensdo da carga de sedimentos. Observe que a jusante de protuberancias
existe um aumento da atividade erosiva pela criagdo de vortices hidraulicos.

caneluras

Retirado de Whipple et al. (2000).
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A cavitagdo ¢ um problema comum que atinge obras de engenharia, como em
vertedouros de barragens. Trata-se do colapso de bolhas de vapor envoltas em fluidos que criam
ondas de choque e microjatos, submetendo as superficies a um intenso nivel de estresse. Do
ponto de vista fisico, este processo ¢ uma ruptura de um liquido, em temperatura constante, pela
diminui¢do da pressdo. A acdo repetida e intermitente desse mecanismo gera danos graves as
estruturas de concreto (BRENNEN, 1995). Entretanto, em ambientes naturais, as evidéncias de

sua atuagdo ainda ndo controversas. Carling et al. (2017) demostrou, através de ensaios
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experimentais em flumes, que para a faixa de velocidade que ocorre naturalmente em rios (< 3
— 16 m?*/s), ndo hd uma contribuicao significativa da erosdo por cavitagdo. Segundo Whipple et
al. (2000) poucos estudos citam a contribui¢do desse processo e, ao que tudo indica, ele pode

ocorrer em canais rochosos altamente declivoso, com alta velocidade e fluxo supercritico.

4.3 Stream Power Incision Model (SPIM)

Os rios ocupam uma pequena parte das passagens erosivas, mas concentram a maior
parte da energia e do transporte de sedimentos. Segundo Lague (2014), varias abordagens para
quantificar a incisdo em leito rochoso pelas torrentes foram propostas, mas a que vigorou e foi
mais difundida foi o Stream Power Incision Model (SPIM), onde a taxa de incisao do canal
depende da declividade normalizada pela area de drenagem a montante. Esse modelo tornou-se
o padrdo para andlise de perfis longitudinais desde os anos 2000 (PEIFER et al. 2020).
Demonstracdo das bases fisicas dos pressupostos que alicercam este modelo podem ser
encontrados em Snyder et al. (2000) e Whipple e Tucker (1999). Aqui, utilizaremos como fonte
das informacdes abaixo a deducao de Snyder et al. (2000) e referéncias complementares.

O primeiro postulado estabelecido pelo modelo ¢ que, em condigdes detachment-
limited, a taxa de erosdo fluvial (E), em termos de volume por unidade de area do leito canal

por tempo, ¢ uma fungao potencial da tensdo de cisalhamento junto a calha fluvial (tv):
E = kb Tba Eq 1

O intercepto k» ¢ um coeficiente dimensional positivo e constante que depende do
processo erosivo dominante, resisténcia das rochas expostas no leito e carga de sedimentos,
enquanto que o expoente a ¢ positivo e constante que varia de 1 até¢ 5/2 (WHIPPLE et al. 2000),
sendo esse ultimo valor associado a predominancia de abrasdao (SNYDER et al. 2000). Assim
como kp, depende do tipo de processo erosivo dominante (e.g., plucking e abrasdo).
Obviamente, existe uma tensdo de cisalhamento critica abaixo do qual ndo ha remogdo de
fragmentos do leito fluvial que estd implicita na Eq. 1 (WHIPPLE et al. 2000). Considerando o

principio universal da conservagdo de massa e do momentum, a tensao de cisalhamento ¢:
L 2

Na Eq. 2, p simboliza a densidade da 4agua, Crrepresenta um coeficiente de fric¢do

adimensional, g ¢ a aceleracao da gravidade, S ¢ a declividade do canal (diferenca de elevagao
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em um alcance ou dz/dx), Q ¢ a vazio representativa — baixa magnitude, alta frequéncia segundo
Wolaman e Miller (1960) — e W ¢ a largura do canal associada a vazao Q. Assume-se que a area
de drenagem a montante ¢ um proxy para a vazao, ao invés do comprimento do canal, como
propos Hack (1957), por causa das limitacdes em se extrair essa variavel a partir da tecnologia

disponivel na época. Desta forma:

Q = kyAC Eq.3

Onde k&, € um coeficiente dimensional, A indica a drea de drenagem, ¢ € um expoente
que descreve a taxa com que a vazao aumenta em uma bacia hidrografica. Esta ¢ uma relagao
classica da Geometria Hidraulica de Leopold e Maddock (1953). Em estudos em tributarios do
rio Missisipi, Hadadin (2017) encontrou valores de ¢ de 0,4 até 0,6. Ridenour e Giardino (1991)
investigaram relagdes hidraulicas de canais semiaridos de regime perene e intermitente, mas
infelizmente ndo computaram o expoente c. Desta forma, nem sempre ¢ ¢ ligeiramente menor
que 1, como assumido convenientemente por Pazzaglia et al. (1998). Segundo Snyder et al.
(2000), este pressuposto ¢ mais adequado para pequenas bacias declivosas. Para a largura do
canal especificada na Eq. 2, combinada a Eq. 3, assumindo novamente que a area de drenagem

a montante ¢ um proxy confiavel para vazao, temos:
W =k, Q" = k,k,"”A>° Eq. 4

Na Eq. 4 kv ¢ um coeficiente dimensional e b ¢ um expoente positivo. Ridenour e
Giardino (1991) encontraram um expoente b que varia de 0,09 até¢ 0,39 nos Great Plains e no
Novo México, em clima semiarido, em riachos com regime intermitentes, nos Estados Unidos.
E recomendavel que, para confrontar o modelo com a realidade da area de estudo, antes da
aplicag¢do, que se faca uma parametrizagdo, calculando ., k4, b € c. Contudo, poucas areas
dispdem de estacdes fluviométricas, especialmente em rios semidridos intermitentes e
efémeros. O levantamento entdo acaba dependendo de levantamentos em campo, como os que
foram executados por Snyder et al. (2000). Feito essa ressalva, pode-se chegar até a equagao

do stream power model incision na sua forma tradicional (HOWARD; KERBY, 1983):

E = KA™S" Eq. 5

Onde E representa a erosao, K simboliza um coeficiente de eficiéncia erosiva fluvial ou
coeficiente de adveccdo e m e n sdo constantes. Pode-se perceber que a Eq. 5 ¢ fruto da
combinag¢do das equagdes 1 até 4. O primeiro passo € fazer a substitui¢do de cada termo por seu

equivalente e depois executar a resolucao analitica, desprezando o coeficiente de atrito:
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2\ @
E=k, pCf% lwr Eq. 6
kykq” Abe
E = kka—Za/3pagza/3kq(1—b)2a/352a/3A(1—b)(2ac/3) Eq.7
K = kbkq(1—b)2a/3kw—2a/3pag2a/3 Eq. 8
m = (1—-b)(2ac/3) Eq. 9
n=2a/3 Eq. 10
m/n = c(1->b) Eq. 11

Aqui pode-se ter ideia dos principios fisicos por tras da proposta do SPIM. Em primeiro
lugar, nota-se que o coeficiente de erosdo K abriga varidveis que dependem da geometria
hidraulica dos canais que por sua vez respondem ao clima predominante. Assim, alteracdes
bioclimaticas, impactardo diretamente no coeficiente de erodibilidade. Outro controle
importante diluido em K ¢ a resisténcia a erosao fluvial oferecida pelas rochas em contato com
o leito (PEIFER et al. 2021). Percebe-se também que o expoente n (Eq. 10) relaciona-se
diretamente com Tp, ditando sua taxa de variacao. O expoente m também estd ligado Ty, mas,
além disso, sofre influéncia da geometria hidraulica dos canais de escoamento. Estes expoentes
sdo ligados com processos de transporte (KIRKBY, 1971). A razdo entre m e n ¢ referida na
literatura como indice de concavidade (e.g., SNYDER er al. 2000), uma propriedade
indissociavel dos perfis longitudinais que serdo discutidos ao longo desta analise.

Todo modelo ¢ uma representagao idealizada da realidade, como advertiu Christofoletti
(1999). Tendo isso em mente ¢ valido trazer as consideracdes de Lague (2014) sobre as
limitagdes do SPIM padrao. O modelo negligencia como a variacdo na largura dos canais
impacta nas taxas de erosdo, o papel da carga de sedimentos para a erosdao fluvial e a
contribui¢do da dinamica estocastica de inundagdes em longo termo. Pela versdo exposta na
Eq. 5, muitas variaveis ficam implicitas, entdo a interpretacdo dos resultados do modelo exige
uma grande variedade de dados para discussdo e validagcdo independente, como informagdes
detalhadas de geologia e hidrologia da bacia de drenagem. Venditti et al. (2020) ressaltam que
o SPIM consegue um bom desempenho nos trabalhos que consideram a escala da bacia, mas
tem aplicacdo limitada em escala de alcance que ¢ mais sujeita as contingéncias. Convém

lembrar ainda que Lague (2014) aponta para necessidade da incorporagdo de eventos
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estocasticos na formulagdo do SPIM e relagdes mais consistentes entre declividade, largura e

vazdo dos canais.

4.4 Perfil longitudinal
4.4.1 Estado de equilibrio

Estabelecer um tipo ideal de perfil longitudinal ¢ proveitoso para varios tipos de
aplicagdes, mas uma das mais utilizadas na Geomorfologia ¢ a identificagdo dos desvios desse
estado teorico, principalmente em paisagens pds-orogénicas (PEIFER ef al.2021; GALLEN et
al. 2018; MONTEIRO; CORREA, 2020). O estado de equilibrio ou quase-equilibrio ja foi
reportado em sistemas fluviais de leito rochoso, porém os exemplares sdo de regides com
tectonica ativa (PERRON; ROYDEN, 2013; SNYDER et al. 2000). Como ja foi discutido, essa
nog¢ao perpassa quase todo escopo tedrico e metodologico utilizado nesta pesquisa e tem base
no principio da autorregulacdo, pressupondo que os rios de leito rochoso se movem
incessantemente para compensar a taxa de soerguimento, erodindo seu leito e margem.
Novamente, utilizou-se as deducdes do estado de equilibrio presente em SNYDER et al. (2000),
acrescentando também consideragdes de Perron e Royden (2013). Assim, a taxa de variagdo de

elevacao (dz) em funcao do tempo (df) em determinado ponto do perfil longitudinal (Eq. 12):

dz
i U-E Eq.12
Na Eq.12 o termo E foi derivado a partir da Eq.5 até¢ a Eq. 11 e U simboliza a taxa de
soerguimento. Esta equagdo ¢ um desdobramento tedrico que resume o principio da
conservacdo de massas aplicado a evolugdo da paisagem. Assim, como em uma paisagem
equilibrada, em escala regional e a em longo prazo, as taxas de soerguimento se equiparam as

taxas de erosdo fluvial, tornando o balango igual a zero (dz/dt = 0). Agora substituindo a Eq.5

na Eq.12, pode-se resolver a equacao para a declividade (S) da seguinte maneira:

dz

- = U—Kamst Eq.13

KA™S™ =U Eq.14
sn=_U_

T KAM Eq.15

SN — EA—m
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1/n
n\y1l/n _ E -m
s™) A Eq.17
K
U 1/Tl
S = (_) A~m/n Eq.18
K
Ks = (E) 0 =-m/n
S = KSA“’ Eq.20

A Eq.20 formaliza a relagdo conhecida como Lei de Flint (1974) que, como visto, pode
ser deduzida partindo da premissa de que um perfil longitudinal de um rio de leito rochoso, em
estado de equilibrio, apresenta um decréscimo monotdénico de declividade a jusante. Na pratica,
rios em equilibrio seguem uma relacdo entre declividade e area de drenagem que pode ser
descrita por uma tnica concavidade em um espago log x log. Segundo Wobus et al. (2006), ha
uma relagao consistente entre declividade e area de drenagem e o estado de equilibrio € marcado
por um perfil longitudinal em uma morfologia concava, sem a presenca de rupturas. Na Eq.19
e Eq.20, K, é conhecido como Indice de Declividade e depende da razdo entre a taxa de
soerguimento (U) e o coeficiente de eficiéncia erosiva (K). Se o expoente » for igual a unidade,
pode-se inferir que o quociente U/K ¢ direto. Caso n seja diferente da unidade, esta relagdo ¢
ponderada pelos processos erosivos predominantes. Entdo espera-se que em areas com maior
K, tenham também um U maior ou um K baixo.

A tentativa de linearizar os perfis de equilibrio ndo ¢ uma tarefa facil, mas foi perseguida
com afinco dentro das pesquisas morfométricas. Hack (1957) propos linearizar perfis de
equilibrio por meio da relagdo entre a declividade e extensao de trechos fluviais. Mas nenhuma
proposta vigorou por tanto tempo como a derivagdo de K ou sua versdo com uma concavidade
de referéncia Ky, através de Modelos Digitais de Elevacao (MDE) (WHIPPLE; TUCKER,
1999; PEIFER et al. 2020). Mais recentemente, as descobertas de Perron ¢ Royden (2013)
apresentaram uma outra técnica que ja se tornou padrdo para analise do estado de equilibrio de
rios de leito rochoso, ficando conhecido como método integral. Nesta ultima abordagem,
normaliza-se a declividade do canal pela 4rea de drenagem sem, no entanto, derivar a
declividade diretamente do MDE. Desde que se adote uma concavidade de referéncia adequada
para a rede fluvial, tributérios e rio principal colapsam em uma linha reta na dispersao entre
elevacdo e declividade normalizada pela area. A formalizagdao algébrica envolvida nesta

proposta ¢ apresentada na metodologia deste estudo.
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4.4.2 Estado transiente

A existéncia de um perfil de referéncia ¢ a chave para encontrar anomalias que sao
geralmente representadas por knickpoints, ou seja, uma mudanca abrupta na declividade do
canal (e.g., MONTEIRO; CORREA, 2020; NASCIMENTO, 2020; WHIPPLE; TUCKER,
1999). Como teoricamente os rios se ajustam para alcangar o equilibrio entre erosdo e
soerguimento, perturbagdes neste balanco conduziriam o perfil ao estado de transiéncia, onde
o sistema fluvial dispende energia para reestabelecer o equilibrio. Esta implicagdo esta calcada
na nogao de tempo de resposta do sistema, isto €, o tempo necessario para que o rio retome o
estado de equilibrio (SNYDER et al. 2000; HOWARD, 1994; KIRBY; WHIPPLE, 2012).
Precisar esta grandeza temporal ainda ¢ um desafio para a Geomorfologia. Contudo, pressupoe-
se que, em rios de leito rochoso, esse tempo varia de centenas de milhares a milhdes de anos.
Para Whipple e Tucker (1999), este tempo ¢ independente da escala espacial da bacia, para as
topologias mais comuns da rede fluvial. Ele depende em grande monta do regime climatico,
das taxas de soerguimento tectonico, das caracteristicas do substrato e principalmente da
eficiéncia dos processos erosivos (WHIPPLE; KIRBY, 2012).

As estimativas de tempo de reposta de rios de leito rochoso sdo altamente variaveis.
Escalas relativamente curtas da ordem de 100 ka foram reportadas por Snyder et al. (2000) para
rios de leito rochoso da costa oeste dos EUA, enquanto Whipple (2001) estimou de até 2,5 Ma
o tempo de resposta de rios incisos de Taiwan. Porém, também de acordo com Whipple et al.
(2013), os rios rochosos t€m a incisdo comumente discretizada na escala milenar. Ao longo de
sua evolucdo, as paisagens raramente apresentam condi¢des invariaveis de clima, tectonica e
influéncia litoldgica, fazendo com que a transiéncia supere a presenca das condigdes de
equilibrio em longo prazo (CROSBY; WHIPPLE, 2006). Whipple e Kirby (2012) apresentaram
varios exemplos de perturba¢des na paisagem que podem engendrar o desvio do estado de
equilibrio. As perturbacdes podem ser de origem tectonica, como dobramentos e a reativacao
de falhas, causando uma queda de nivel de base stbito, que alids ¢ um mecanismo genético de
nucleacao de knickpoints. A partir disso, essas rupturas tendem a migrar a montante, um
fendmeno conhecido de longa data nos sistemas fluviais (e.g., LEOPOLD et al., 1964).

Cabe salientar que a génese de knickpoints ndo ¢ exclusivamente tectonica. Oscilagdes
climaticas podem aumentar ou diminuir a eficiéncia erosiva, assim como gerar mudangas no nivel
relativo do mar. Capturas fluviais e contatos litologicos abruptos também sao elencados como
possivel origem de knickpoitns (SYNER et al., 2002; BONNET et al., 2000; WHIPPLE et al.

2013). Todos esses fatores podem criar rupturas que migram através dos canais como uma vaga
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erosiva (CROSBY; WHIPPLE, 2006). Apesar da grande parte dos estudos, que se debrugaram
sobre transiéncia em paisagens erosivas, identificar fatores externos como a causa principal, a
propria dinamica funcional de qualquer paisagem erosiva pode dar origem a transiéncia. Este
processo ¢ conhecido como dinamica autogénica e ao que tudo indica sua constatacdo tem o
potencial de obscurecer as relagdes causais que foram tradicionalmente atribuidas as perturbacdes
em paisagens transientes (GALLEN et al., 2018; SCHEINGROSS et al., 2020).

Os rios submetidos a queda subita no nivel de base formam knickpoints e impoe a paisagem
um novo ritmo de ajuste ndo apenas para os canais, mas para todo sistema de encostas a montante
(WOHL; MERRITTS, 2001; BISHOP; GOODRICK, 2010; GARDNER, 1983). Como os rios de
leito rochoso tem uma ligagdo direta com as encostas, sobretudo aquelas que sdo limitadas pelo
intemperismo, comumente encontram-se maiores declives em resposta a queda do nivel de base
promovido pelo canal fluvial (OUIMET et al. 2009; GALLEN et al. 2011). Uma implicagdo
conjugada a este processo ¢ que os knickpoints separam duas paisagens: uma ajustada ou em
processo de ajuste de outra relicta, onde os sinais da perturbagdo ainda ndo se fizeram sentir
(BERLIN; ANDERSON, 2009). Neste processo, os diversos litotipos em superficie exercem um
controle notavel no sentido de aumentar o tempo de resposta de ajuste de uma paisagem relicta e
criar amplitude topografica, como afirmam Bishop e Goodrick (2010) a partir do sudeste da
Australia e por Peifer et al. (2021) no Quadrilatero Ferrifero. E possivel que este fendmeno deixe
sua marca no arquivo sedimentar, principalmente nos terragos fluviais (DEMOULIN et al. 2017).

Gardner (1983) trouxe muitas contribui¢des ao entendimento dos mecanismos pelos quais
os knickpoints sao formados e difundidos na rede fluvial, inclusive ele sugere que em substrato
homogéneo existe a possibilidade dessas feigdes ndo migrarem a montante. Em vez disso, elas
podem permanecer estaciondrios e serem apagadas por reducdo do declive. Ele percebeu que a
medida que um knickpoint seguia a montante, a profundidade, tensdo de cisalhamento basal e a
velocidade do fluxo aumentavam, mas a largura do canal era reduzida. Este controle sobre a
largura do canal foi testado em varias regides. Duvall et al. (2004) afirmam que, teoricamente,
um rio mais estreito deve ter um maior potencial erosivo e existe também uma relacdo entre canais
estreitos ocuparem zonas com maiores taxas de soerguimento. Investigando o controle dessas
convexidades no perfil longitudinal, Tinkler (1993) afirmou que a jusante dos knickpoints e outras

irregularidades do leito rochoso pode ser formalizada pela Eq.21:

v, = (2gh + v;%)%° Eq.21
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Onde v; ¢ a velocidade do fluxo acelerada por uma queda de altura 4, com velocidade
inicial v; e g simboliza a constante de aceleragdo gravitacional. Isso implica que, mesmo em
pequenas quebras ou irregularidade, a velocidade do fluxo nos canais de leito rochoso ¢
dramaticamente modificada. Segundo Wohl e Ikeda (1998), como a abrasdo depende, dentre
outras coisas, da velocidade do fluxo, pequenos ressaltos podem aumentar o trabalho erosivo.
Uma das fei¢cdes mais caracteristicas deste processo sdo as marmitas, que desempenham um
papel importante no desgaste do leito fluvial rochoso e até na migragao de knickpoints (WOHL;
IKEDA, 1998). Costa et al. (2021), no rio Potengi, semiarido potiguar, destacaram o papel da
fabrica, orientacdo das fraturas e caracteristicas litoquimicas para evolugdo destas feicdes de
abrasdo. O que estd no centro destas questdes ¢ o entendimento dos mecanismos envolvidos na
migracao de knickpoints. Pode-se derivar a taxa de retracdo de uma ruptura de gradiente pontual
a partir da Eq.13 assumindo que o processo pode ser descrito como um andlogo de uma onda
cinematica e o pluking ¢ predominante (n = 1) e finalmente explicitando a declividade (dz/dx)

(CROSBY; WHIPPLE, 2006; BERLIN; ANDERSON, 2007):

dz dz Eq.22
oo ()
dt dx
dx Eq.23
— = KA™ 1
dt
dx
= Eq.24
dt KA

Na Eq.22 dx/dt simboliza a velocidade de migracao do knickpoint em fungao da area de
drenagem corrigida por um coeficiente K e um expoente m. Neste modelo, tanto o coeficiente
K quanto o expoente m sdo constantes empiricas. A eficiéncia dos processos erosivos esta
embutida em K, como ja foi discutido, e a dependéncia da velocidade de migracdo com a area
de drenagem ¢ representado por m. Assim, como pode se verificar na Eq.24, pode-se rearranjar
os termos da Eq.22 e estimar o tempo (df) necessario para que o knickpoint migre uma distancia
(dx) determinada, representada também por uma area de drenagem a montante. Depreende-se
entdo que os knickpoints diminuem sua velocidade de retragdo em direcdo as cabeceiras. Outra
previsdo do modelo € que quanto maior for a distancia do knickpoint do ponto de origem da
onda de incisdo, maior sera o tempo necessario para que ela alcance as cabeceiras. Pode-se
resumir que o tempo necessario para retracdo de um knickpoint ¢ diretamente proporcional a

distancia da origem da perturbagcdo que o originou e inversamente proporcional a area de
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drenagem a montante. Assim, espera-se que a velocidade de retragdo seja maior no rio principal
em contraste com 0s rios tributdrios.

E fato que a eficiéncia da erosdo e a velocidade de retragdo depende das caracteristicas
geométricas do leito rochoso, do suprimento de dgua e sedimentos, da litologia e de outros fatores
como a mobilidade dos divisores de drenagem que ndo estdo explicitados na Eq.22. Porém, este
modelo tem se apresentado com uma alternativa teérica e metodologia para entender o processo
de recessdao de knickpoints. Essas rupturas nos perfis longitudinais tém sido reportadas tantas
vezes em paisagens pos-orogénicas que ha suspeitas de que o estado de equilibrio ¢ um referencial
inalcangéavel nesse contexto (GALLEN et al. 2018; PEIFER et al. 2021). A analise destas feigoes
transientes tem sido uma tradi¢do na Geomorfologia, especialmente porque elas tém o potencial
de elucidar processos pretéritos, como a queda do nivel de base conduzida por controles externos
ao sistema (e.g., clima, tectonica) e internos, como a resisténcia litologica (CROSBY; WHIPPLE,
2006). Mesmo que nas ultimas duas décadas muitos avancos foram efetivados por meio da
investigacdo dos processos de incisdo, ainda nao se tem bem delineado o tempo de resposta dos
rios de leito rochoso e como a hidraulica desses canais responde a perturbacdes (e.g., BISHOP;
GOODRICK, 2010). Entretanto, alguns sistemas fluviais podem até violar principios expostos
aqui, como ¢ o caso dos vales suspensos em paisagens nao-glaciais (WOBUS et al., 2006;

CROSBY et al., 2007) alvo da discussao no proximo topico.
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5. VALES FLUVIAIS

5.1 Origem dos vales fluviais

A origem dos vales fluviais foi um debate central e foi também responsavel por criar
animosidade entre catastrofistas e uniformitaristas no século XVIII e nas décadas que se
sucederam (MORISAWA, 1989). O que foi o modelo de evolucao do relevo de Davis (1899) se
ndo uma concepgdo uniformitarista da origem e evolucdo dos vales fluviais? Seguramente, esse
modelo conceitual ¢ menos lembrado dentro desta perspectiva do que aquele apresentado por
Glock (1931), que dividiu os estagios de desenvolvimento dos vales nestas duas fases principais:
extensao e integracao, considerando uma superficie recém exposta aos processos subaéreos. A
extensdo abrange a génese de canais por erosdo remontante. Nessa fase, os canais se alongam e
capturam pequenos afluentes, a densidade de drenagem ¢ baixa e ha canais desconectados. Essas
caracteristicas sdo encontradas facilmente nos sistemas naturais porque sao truncadas pelos
estagios subsequentes, antes mesmo que o estagio de extensao acabe, dando inicio a integragao.

Quando os plexos fluviais cobrem uma superficie por completo, inaugura-se o periodo
de integragdo, marcado pela pirataria, isto ¢, pelo ganho de area de drenagem de alguns canais
em detrimento de outros por meio do rompimento dos divisores de aguas. A integragdo também
¢ marcada pela orientagdo dos fluxos, de acordo com as caracteristicas gerais do terreno que
sdo uma heranca de condicdes iniciais € que estdo imbricadas em todas as paisagens. A
irregularidade estocastica dessa superficie exposta aos processos erosivos ¢ que delineia grande
parte do tracado dos vales, sendo também responsavel pela infinidade de combinagdes possiveis
para a estruturagdo das paisagens. Os canais efémeros, antes abundantes, neste estagio sé
ocorrem mediante a presenca da precipitacao pluvial sobre as encostas, em razao da escavacao
dos vales e o rebaixamento do fredtico. A integragdo e a extensdo podem ocorrer em
consonancia em uma escala regional e por isso nao sdo mutualmente excludentes. Como este
modelo ¢ essencialmente descritivo e genérico ao ponto de ser aplicado em muitas ocasioes,
Glock (1931) reconheceu que avangos vindouros poderiam remodela-lo.

Horton (1945) fez uma pergunta simples, justa e inquietante: por que uma bacia de
drenagem tem rios? Foi esse questionamento que o motivou a elaborar um modelo de
desenvolvimento de canais e vales adicionando a complexidade dos processos fisicos que
balizaram sua contribui¢do a Hidrologia do escoamento superficial € em meio poroso. Em uma
superficie homogénea recém exposta aos processos superficiais, com algum grau de inclinagao,
logo se desenvolvem ravinas, devido as irregularidades da superficie. O escoamento difuso que

domina a maior parte da paisagem torna-se, a uma distancia critica do divisor de drenagem,
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acanalado. Isso implica que nem todas as encostas forneceram fluxo suficiente para formacao
e expansdo de canais. Outros fatores que influenciam neste processo sdo a capacidade de
infiltracdo da superficie e sua erodibilidade. Assim se formam os primeiros canais, que t€ém
uma dimensao reduzida, sdo rasos e estreitos. Com o passar do tempo, 0s canais menores
desaparecem e os que concentram mais fluxo tendem a ser estabilizados. Esses canais, como
sulcos em encostas, estdo sujeitos & micropirataria e cross-granding. Horton (1945) também
colocou que a presenca ou auséncia de cobertura vegetal desempenha um papel importante na
génese dos canais, além dos fatores supracitados (e.g., capacidade de infiltracao, rugosidade).

Enquanto isso, Leopold e Langbein (1962) argumentaram que os vales sdo uma
expressdo do estado energético mais provavel das bacias hidrograficas e destacaram, em
conjunto, que a distribuicdo espacial destas feigdes ¢ altamente dependente das condig¢des
iniciais herdadas, por exemplo, de climas passados ou da geologia (e.g., acamamento,
erodibilidade, juntas). Morisawa (1964) sugeriu que o controle estrutural e as propriedades
fisicas dos materiais onde os processos superficiais atuam balizam o processo de expansdo da
rede de drenagem em uma superficie recém exposta a erosao subaéreas. Mais tarde, através de
simulagcdes numéricas, Howard (1971) apresentou a onda de incisdo, bifurcacao e a pirataria de
canais como processos importantes para a evolucdo e génese de vales fluviais. Dunne (1980),
através de dados hidrolégicos de encostas do sul do Quénia, reiterou o papel da heranca e das
condi¢des iniciais para definicdo da rede de vales. Ele adicionou a queda do nivel de base,
escoamento subterraneo e subsuperficial como mecanismos que poderiam em conjunto
acarretar a expansao dos plexos fluviais. Outra observagdo importante foi que os pressupostos
teorizados por Horton (1945) ndo eram totalmente validos, j4 que havia encostas onde o
escoamento superficial tinha poténcia para causar erosdo, mas caracteristicas da superficie
impediam o desenvolvimento de sulcos e ravinamento.

Montgomery e Dietrich (1988), entdo, descobriram a assinatura morfométrica diagnostica
dos processos erosivos fluviais. Foi observado que onde existe uma relagdo inversa entre
declividade e 4rea de contribuicdo a montante, predomina o fluxo acanalado. Do contrario, os
processos difusivos de encosta prevalecem. Willgoose et al. (1991) sublinham que os periodos
mais intensos de expansao da rede de drenagem e morfogénese de vales se apresenta no estado
transiente, especialmente em resposta a queda do nivel de base, em que a competi¢do entre as
cabeceiras dos canais por area de drenagem ¢ intensificada. Nesta perspectiva, quando a paisagem
estava em equilibrio, os vales fluviais tenderiam a ser suavizados pela relacao funcional entre
canais e encostas. Knighton (1998) afirmou que, para o desenvolvimento e estabilizagdo de um

canal, seria necessario que limiares de declividade, curvatura e comprimento fossem
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ultrapassados. Nesse sentido, as encostas concavas, que concentram fluxo, teriam um potencial
maior de formar canais e vales, em comparacdo com encostas retilineas e convexas.

Uma vez formados, os vales sao aprofundados pelos rios que correm pelo seu piso por
meio da remoc¢ao de material desagregado e incisdo direta sobre o leito rochoso. Os canais podem
ser originados em superficie recém expostas ou em resposta a competi¢do das cabeceiras por area
de drenagem. Notavelmente, esses rios sdo sensiveis as perturbagdes internas e externas e estao
sempre na busca contumaz de manter um equilibrio fragil de ajuste de pendente para transportar
todo suprimento de agua e sedimentos ofertado. Dependendo das dimensdes de um vale, as
mudangas sdo lentas e ocorrem ao longo do tempo geoldgico. As condigdes iniciais siao
importantes para delinear muitas das propriedades morfométricas e topologicas da rede de
drenagem, como foi visto. Em algumas décadas, os estudos da Geomorfologia e ciéncias afins
protagonizaram grandes avancos no sentido de compreender a evolu¢ao dos vales como um
processo que nasce nas encostas € que tem implicagcdes em larga escala. Em todo caso, em curto
prazo a formacao dos canais esta associada a fatores como a mudangas de cobertura vegetal e no
uso do solo, mas a longo prazo esse processo reflete padroes do comportamento do clima, da

tectonica e da estrutura ficam impressos na morfologia, orientagdo e declividade dos vales.

5.2 Sistema de fraturas e rede de drenagem

Em areas de escudo exposto, falhas e juntas, apesar de se diferenciarem em relacdo a
cinematica, génese e anisotropia, para todos os efeitos, sao consideradas fraturas, ou seja,
descontinuidade herdada do embasamento e sdo fundamentais para compreensao da distribuigao
espacial e padrao em planta dos plexos fluviais. Essas linea¢des tem dimensdes espaciais variadas
e podem ser a expressao de estruturas profundas na crosta, como as zonas de cisalhamento ou
fazerem parte da petrofabrica (e.g., MAIA et al. 2018). Elas atuam como zonas preferenciais de
processos de reativagdo com as mudancas no campo de tensdo do interior das margens passivas,
além de serem exploradas preferencialmente pelos rios, por serem planos de fraqueza. Uma
variavel importante nesse contexto ¢ a densidade de fraturamento. Nao raro, pode-se encontrar
uma correlacao espacial entre essa variavel e a densidade hidrografica. Onde ha menor densidade
de fraturamento, geralmente encontra-se uma menor densidade hidrografica. Além disso,
varidveis como o angulo de intersecao de fraturas podem controlar a distribuicao de vales fluviais,
sua sinuosidade, angulo de confluéncia e a taxa de processos superficiais (MOLNAR et al. 2007).

Para Godard et al. (2001) existem pelo menos quatro tipos de descontinuidades em
massas rochosas em terrenos de escudo exposto: (1) a fabrica planar de rochas metamorficas

(2) os sistemas macroscopicos de juntas de rochas plutonicas, consequéncia da expansdo
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volumétrica pds-exumacdo (3) padrdo de fraturamento microestrutural criado a partir de
estresses tectonicos em assembleias de minerais (4) vazios intergranulares, onde se
desenvolvem microcavidades. Esses sistemas de fraturas, principalmente as de maior raio, sao
linhas preferenciais de incisdo fluvial e intemperismo quimico, ja que as fraturas funcionam
como condutos de percolacdo de fluidos. O padrio de fraturamento também controla os
processos de incisdo do leito rochoso, como o pluking, considerado um dos mecanismos mais
eficientes de desgaste nesse contexto (WHIPPLE et al., 2000). Em leitos coesos, com baixa
densidade de fraturamento, tende a predominar os processos erosivos ligados a abrasdo da carga
de fundo. Costa et al. (2021) no rio Potengi, semidrido paraibano, afirmam que existe um
controle explicito entre sistemas fraturas e desenvolvimento de marmitas. Lima e Flores (2017),
em arcas de derrame basaltico na bacia do Parana também encontraram relagao entre fraturas e
a nucleagdo de knickpoints, além da determinagao da sinuosidade e o estilo dos canais.

Scott ¢ Wohl (2018) destacam o controle das fraturas como condicionantes da
declividade, largura, profundidade e até na granulometria da carga de fundo dos canais
rochosos. Em nucleos metamorficos, a rede hidrografica pode aprofundar nos sistemas de
juntas, com controle da foliagdo e acamamento, formando gargantas (PELLETIER et al., 2009).
Além do sistema de drenagem, as fraturas atuam no desenvolvimento de processos de encostas,
como a queda de blocos que acabam, por sua vez, blindando o leito de canais e aumentando sua
resisténcia contra processos de desgaste. Consequentemente, esse processo pode atuar no
sentido de retardar a resposta de um rio a ajustes de nivel de base, como a migragdo de
knickpoints. Summerfield (1991) indica que em terrenos graniticos, com fraturamento
ortogonal, a rede de drenagem costuma apresentar um padrdo retangular, com angulos de
confluéncia geralmente de 90° aproximadamente. Além disso, ele destaca o papel dos campos
de tensao tectdnica modernos no controle de fraturas e balizamento da rede de drenagem. Para
Mabesoone (1994), durante o domeamento do planalto da Borborema a rede de drenagem, que
ganhou uma conformacao radial, teria sido encaixada em fraturas pré-existentes.

Scheidegger (1986) afirma que a orientagdo da rede de drenagem ndo ¢ aleatéria e deve
refletir o controle por elementos estruturais e tectonicos, como o mergulho de camadas e pelas
fraturas do substrato litoldgico. Em terrenos com tectonica ruptil e extensional, submetidos a
far-field stress, esses controles ficam ainda mais evidenciados e isso pode ajudar a explicar, por
exemplo, a distribui¢do de canions. Como exemplo, ele cita o canion do rio Birse que cruza os
montes Jura na Suiga. Esse tipo de controle foi denominado de predesigne tectonico. Nesse
caso, as fraturas seriam relacionadas a zonas de cisalhamento de grandes dimensdes e esforcos

tectonicos recentes. No Dominio Pernambuco-Alagoas da Provincia Borborema as grandes
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estruturas sdo herdadas do Ciclo Orogenético Brasiliano/Pan-Africano. Essas estruturas
apresentam controle sobre a dissecacao fluvial e Nascimento (2020) encontrou dire¢des gerais

de lineamentos e vales de direcao E-W, NW-SE e NE-SW para o relevo do baixo Sao Francisco.

5.3 Morfogénese de vales suspensos

O naturalista escoc€s John Playfair (1802) escreveu o que viria a ser mundialmente

conhecido como Lei de Playfair:

“Cada rio parece formar um tronco principal, alimentado por uma variedade
de ramos, cada um correndo em um vale proporcional ao seu tamanho, e todos
eles juntos formando uma rede de vales, comunicando-se uns com os outros,
e tendo um bom ajuste de suas declividades, que nenhum deles se junta ao
vale principal, seja em um nivel muito alto ou muito baixo; uma circunstancia
que seria infinitamente improvavel, se cada um dos vales ndo fosse obra do
rio que nele flui” (PLAYFAIR, 1802, p.102)%.

Quase 200 anos depois, parece que a natureza se encarregou de apresentar vales que
encontram seus troncos em um desnivel consideravel. Desta forma, vales suspensos sdo bacias
de drenagem tributarias separadas do canal onde desaguam por um desnivel altimétrico andmalo
(WOBUS et al., 2006; GOODE; BURBANK, 2009; CROBY et al. 2007). Os vales suspensos
sao de longa data conhecidos nas paisagens glaciais, mas apenas recentemente a ocorréncia dessas
feicdes foram reportadas em sistemas fluviais ndo-glaciais, pelo menos na literatura internacional
(JOHNSON, 1909; CROBY et al. 2007). Esse tipo de padrao de confluéncia foi reportado por
muitos autores desde entdo. Por exemplo, vales suspensos em sistemas fluviais nao-glaciais foram
reportados por Gallen e Wegmann (2015) nos Apalaches, por Crosby et al. (2007) na Nova
Zelandia, por Wobus et al., (2006) em Taiwan, por Goode e Burbank (2009) no planalto do Tibet,
por Kale et al. (2014) no craton indiano e por D’ Alessandro et al., (2008) na Italia.

No entanto, a génese desse tipo de feicdo em regides de embasamento exposto,
permanece enigmatica pelos motivos elencados anteriormente que envolvem o proprio
nascimento e desenvolvimento dos vales fluviais. No Brasil, vales suspensos tém sido
associados principalmente a pequenos tributdrios em regides de cabeceira, no alto curso de
bacias hidrograficas. Coelho Netto (2003) identificou vales suspensos associados ao processo
de migragao de divisores na bacia do rio Paraiba do Sul, entre os estados do Rio de Janeiro e

Sao Paulo. Etchebehere ef al. (2004) elencou a presenga de vales suspensos na Bacia do Rio do

3 “Every river appears to confift of a main trunk, fed from a variety of branches, each running in a valley
proportioned to its lize, and all of them together forming a fyftem of vallies, communicating with one another, and
having fuch a nice adjuftment of their declivities, that none of them join the principal valley, either on too high or
too low a level; a circumftance which would be infinitely improbable, if each of thefe vallies were not the work of
the ftream that flows in it.” (PLAYFAIR, 1802, p.102)
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Peixe como um dos indicativos de atividade neotectonica em contexto plataformal, assim como
sugerido por Suguio (2010) e Mendes et al. (2007). Magalhaes (2017) também mapeou vales
suspensos enquanto feicao morfotectonica nas cabeceiras da bacia do rio do Riacho Grande, no
Macigo da Baixa Verde, semiarido do estado da Paraiba. Ela sugeriu que essas feigdes foram
formadas por soerguimento recente causado pela reativagdo de estruturas lineares herdadas do
embasamento proterozdico. Rezende e Salgado (2020) interpretaram a origem de um vale
suspenso na Serra da Mantiqueira como uma das consequéncias da retracdo erosiva da escarpa,
associada ao processo de captura fluvial. A formagao de vales suspensos associados a processos
de reorganizac¢do da rede de drenagem também foi sugerida por Marent e Valadao (2019).

Goudie (2014) afirmou que, fora de regides glaciadas, vales suspensos costumam
ocorrer ao longo de escarpas de falhas juvenis. Por outro lado, Wirthmann (1999) trouxe
exemplos de vales suspensos no Sri Lanka e destacou sua importancia para o entendimento dos
controles estruturais em regides de escudo exposto. Os vales suspensos do Sri Lanka
apresentam um estreitamento a jusante dos knickpoints e separam uma paisagem com maior
grau de dissecagdo fluvial de uma outra mais alteada, interpretada como uma paleosuperficie
de erosao soerguida. Isso sugere um maior potencial erosivo dos canais a partir desta regiao. O
autor sugeriu também que a morfogénese dessas feigdes estaria relacionada a erosdo de
estruturas dobradas por vales subsequentes. Desta forma, vales transversais se manteriam
suspensos em relagdo ao canal principal. Com os avangos da fisica e da modelagem numérica
de processos superficiais, os vales suspensos em sistemas fluviais glaciais foram redescobertos
€ 0s processos responsaveis por forma-los sdo debatidos ainda hoje.

Wobus et al. (2006) propds um modelo conceitual de evolugdo dos vales suspensos.
Uma das primeiras constatacdes ¢ que o SPIM (SNYDER et al., 2000; WHIPPLE; TUCKER,
1999) nao daria conta de explicar a ocorréncia dessas feicdes na natureza. Isso porque uma das
previsoes teodricas do SPIM ¢ que a erosdo aumente indefinidamente com a declividade (Fig.
11). A grande questdo ¢ buscar uma via fisica para explicar por que vales tdo declivosos mantém
um knickpoint ancorado em sua confluéncia. Foi visto anteriormente que uma das previsoes
tedricas do modelo de incisdo fluvial € que a velocidade da migracao dos knickpoints dependem
em grande parte da area de drenagem a montante (BERLIN; ANDERSON, 2007; CROSBY;
WHIPPLE, 2006). Entdo a ideia expressa no modelo de Wobus et al. (2006) de morfogénese
de vales suspensos € que uma vaga erosiva comunicada primeiro ao canal tronco de uma rede
fluvial poderia aumentar a taxa de rebaixamento do nivel de base a uma taxa inalcangéavel pela

drenagem tributéria. Essa incompatibilidade formaria desniveis nas confluéncias, ultrapassando
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um limiar em que o aumento da declividade ndo seria mais correspondido pelo aumento das

taxas de erosdo, violando um dos principios fundamentais do SPIM.

Figura 11. Note que, segundo o SPIM, a taxa de incisdo cresce indefinidamente com o
aumento da declividade o que € fisicamente impossivel. Em contraponto, o modelo de abrasdo por
saltacdo da carga de fundo prediz que a taxa de incisdo pode ser arrefecida. No modelo, depois de

alcancar uma declividade de equilibrio (Sss), 0 canal atinge o maximo de declividade (Speax) até formar
um vale suspenso (Shang).
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Retirado de Crosby et al. (2007).

Isso evidencia que existe uma relacdo nao-monotonica entre declividade, transporte de
sedimentos e erosao. Essa hipotese foi langada pioneiramente por Gilbert (1877) que propds que
a cobertura de sedimentos poderia afetar as taxas de erosdo dos rios de leito rochoso. Nesta linha
de raciocinio, a carga de sedimentos aumentaria as taxas de incisdo até o ponto que a oferta
ultrapassasse a capacidade de transporte. A partir disso, as taxas de incisdo seriam arrefecidas em
virtude da deposicdo de aluvido sobre o leito. Com base nisso, Sklar e Dietrich (1998; 2004)
produziram um modelo de erosdo de leito rochoso com uma relacdo nao-monotonica entre
declividade do canal, transporte de sedimentos e taxa de incisdo. Para isso, eles trataram o
desgaste do leito rochoso isolando a participagdo da erosdo por abrasdo pela saltacdo da carga de
fundo e que, segundo os autores, esse mecanismo € um dos mais ativos € circunstancialmente
dominantes nos rios de leito rochoso. O modelo se mostrou como uma alternativa ao SPIM para
modelagem numérica com bases fisicas da evolugdo de perfis longitudinais. A taxa de erosdo foi

entdo descrita em trés termos nao-lineares da seguinte forma (Eq.25):
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- sin(a)Psﬂ(u;: +v,2) — stl [psngz WA] [ 1 g_j Eq.25

Onde E [m/s] ¢ a taxa de incis@o em leito rochoso, a ¢ o angulo de impacto das
particulas, ps [kg/m?] ¢ a densidade dos sedimentos, us [m/s] ¢ a velocidade horizontal das
particulas, vs [m/s] € a velocidade vertical das particulas, &y [J/m?] é a quantidade de energia
necessaria para remover uma unidade de volume do leito rochoso, & [J] € um limite energético
minimo acima do qual hd destacamento de fragmentos do leito, Qs [kg/s] € o fluxo maximo
de sedimentos, Q; [kg/s] ¢ a capacidade de transporte de sedimentos do canal, D [m] é um
tamanho de grao uniforme, W [m] ¢ a largura do canal e A [m] é o comprimento da saltacao.
Assim, nota-se que a equagao ¢ dividida em trés termos. O primeiro, da esquerda para direita,
quantifica o volume de material removido pelo impacto das particulas, o segundo se relaciona
com a taxa de impacto do sedimento por unidade de area, enquanto o terceiro e ultimo
quantifica a extensdo do leito coberta por sedimentos.

Os experimentos de Sklar e Dietrich (1998; 2004) indicam que em vales com ampla
declividade, a abracdo por saltagdo da espago a suspensdo. Essa transicdo também pode vir
acompanhada da maior velocidade do fluxo e reduz a taxa de impacto de particulas contra o
leito. Também se pode reduzir a taxa de erosdo do leito diminuindo o suprimento de sedimentos
ofertados ao canal ou aumentando este volume em uma taxa maior do que a capacidade de
transporte, que resultaria em uma blindagem do leito contra a erosdo. Entdo hd uma situagao
intermediaria, um equilibrio fragil, entre capacidade de transporte, declividade e taxa de erosao
do leito rochoso que pode conduzir a formagao de vales suspensos.

Modelos numéricos e solucdes analiticas de equacdes que descrevem a taxa de erosao
fluvial foram utilizadas por Crosby et al. (2007), que destacaram que vales suspensos podem
ser formados pelo contraste entre as taxas de erosdo de canais principais € rios tributarios, em
resposta a queda do nivel de base ou ainda devido a baixa oferta de sedimentos do rio
tributario durante a passagem do pulso erosivo por sua confluéncia de pequenos canais. A
longevidade do vale suspenso dependeria entdo da magnitude da queda do nivel de base, da
disponibilidade de sedimentos do tributario e da restri¢ao de area a montante, que também foi
levantada pro Crosby e Whipple (2006).

Goode e Burbank (2009) também utilizaram modelagem numérica para investigar a
morfogénese e degradacdo de vales suspensos, porém com um viés morfoclimatico. Eles
implementaram a solu¢ao de Sklar e Dietrich (1998; 2004) para erosdo de leito rochoso por

meio de abrasdo por saltagdo da carga de fundo aplicada a evolucao de perfis longitudinais
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submetidos a uma queda constante de nivel de base e com mudangas climaticas. Ficou
demonstrado que mudangas na taxa de precipitagdo podem ocasionar uma maior oferta de
sedimentos aos tributarios que, por sua vez, degradam vales suspensos. Na mesma forma,
quando o canal principal ¢ colmatado por aluvido até a altura do vale suspenso, os desniveis
altimétricos contrastantes entre tributdrios e o canal principal ¢ chanfrado. Outro efeito
importante ¢ que o entrincheiramento do canal pode aumentar a capacidade de transporte, o que
pode inibir a morfogénese de um vale suspenso. Isso sugere que a oferta de sedimentos aos
canais ¢ fortemente modulada pelo sistema climatico e a capacidade de transporte dos rios.
Vales suspensos sdo entdo um tipo de feicdo diagnostica que podem ser usadas até para
estimar a idade do pulso erosivo que varre a rede de drenagem (e.g., WOBUS et al. 2006) desde
que se conhecga as taxas de soerguimento ou erosdo de longo prazo. A grande maioria dos
estudos nacionais que se debrugaram sobre a génese de vales associaram a presenga desta feicao
a processos de reorganizagdo da rede fluvial (e.g., REZENDE; SALGADO, 2020; MARENT;
VALADAO, 2019) e a processos neotectdnicos (SUGUIO, 2010; MAGALHAES et al., 2007;
ETCHEBEHERE et al., 2004; MENDES et al., 2007). Esta ultima perspectiva estd bem
alinhada com a literatura internacional, que coloca o rebaixamento de nivel de base como um
processo crucial para compreensdo da morfogénese de vales suspenso, como ressaltado por
Goudie (2014). Contudo, assim como Crosby et al. (2007) afirmam, os resultados satisfatérios
do modelo de Sklar e Dietrich (1998; 2004) para formacdo de vales suspensos nao ¢ uma prova
da validade do modelo e que este mecanismo de erosao isoladamente forme este tipo de padrao
de confluéncia. Pelo contrario, qualquer outro modelo que incorpore um arrefecimento das
taxas de incisdo produziria, sem nenhum problema, um vale suspenso. Essas questdes em aberto
sublinham a importancia de documentar e analisar mais fei¢des desta natureza e tentar compara-

las com os estudos ja realizados na busca de encontrar semelhancgas e diferengas.
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6. MATERIAL E METODOS
6.1 MODELO DIGITAL DE ELEVACAO (MDE)

As andlises topograficas foram operacionalizadas com base no MDE — Copernicus, com
resolucao espacial de 1 segundo de acordo (~30 metros sobre a linha do Equador), publicizado
pela European Space Agency (ESA) e disponivel para download mediante registro prévio
(COPERNICUS, 2021). Esse MDE, também conhecido como GLO-30, possui cobertura global
e os distribuidores afirmam que o produto ¢ melhor descrito como um Modelo Digital de
Superficie (MDS). Isso significa que ele tem pouca penetracdo através copa das arvores e
registra infraestruturas, como prédios e pontes, assim como a grande maioria dos MDEs globais
(TAROLLI; MUDD, 2020). Esse produto ¢ fruto da cooperagdo internacional entre agéncias
aeroespaciais europeias € a iniciativa privada, que se iniciou com a missao TanDEM-X (TDX),
conduzida pelo Centro Aeroespacial Alemao — DLR (AIRBUS, 2020).

A missdao TDX foi um complemento ao satélite TerraSAR-X (TSX). Ambos operam
sincronamente em uma orbita helicoidal com fins de gera¢do de dados topograficos de alta
precisdo com base em interferometria de radar de abertura sintética. Os satélites tém tempo de
revisita de 11 dias e as imagens tem resolucao radiométrica de 16 bits. Eles trabalham com a
banda X, com frequéncia de 9,65 GHz e comprimento de onda de 3,1 cm (ESA, 2021). A grande
vantagem desse tipo de sensor € que ele ndo depende da radiagado eletromagnética solar refletida
pelos alvos terrestres ou da temperatura da superficie. Eles simplesmente sdo capazes de gerar
pulsos de micro-ondas que atingem a superficie e que ndo sdo afetadas pelas condigdes
meteoroldgicas. Essa radiagdo ¢ retroespalhada e registrada pelo sensor que, pelo tempo de
retorno do pulso, estima a elevagdo, através do efeito Doppler (JENSEN; EPIPHANIO, 2009).

A acuracia vertical do GLO-30 ¢ de menos de 4 metros e horizontal de menos de 6
metros, aferidas com auxilio de dados TDX e ICESat GLAS, com um nivel de confianca de
90%, excluindo areas com cobertura de neve e gelo. Como esses valores refletem a cobertura
global, desvios locais sdo esperados. Os dados foram obtidos entre dezembro de 2010 e janeiro
de 2015. O sistema de referéncia horizontal ¢ 0 WGS84 (EPSG 4326) e o vertical € o geoide
EGM2008 (EPSG 3855). Antes de ser distribuido pela Agéncia Espacial Europeia, este modelo
foi tratado com filtros de correcdo topografica e hidrologica e os dados foram submetidos a
andlise de qualidade tanto pela DLR quanto pela empresa privada Airbus (AIRBUS, 2020).
Andlises recentes publicadas por Guth e Geoffroy (2021) concluiram que esse MDE tem uma
acuracia adequada quando comparado com dados altimétricos derivados de LiDAR.

Existem muitos problemas com os MDEs que sdo inerentes ao seu processo de obtencao
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(PEIFER et al. 2020). Os dados de radar, por exemplo, podem ser distorcidos por
sombreamento, encurtamento de rampa (foreshortening), inversao de relevo (layover) e ruido
granular (spekel) que podem gerar erros aleatorios (JENSEN; EPIPHANIO, 2009). Além disso,
os MDEs sdo entregues aos usuarios em um sistema de coordenadas geograficas. Porém, como
frequentemente a Geomorfologia trata de dados métricos, ¢ preciso projetar o modelo em
coordenadas planas, que impde a necessidade de reamostrar os pixels (WOBUS et al. 2006).
Muitas vezes, acontece que o método de reamostragem pré-definido € o vizinho mais proximo.
Esse interpolador gera faixas espurias (striping), que alteram a integridade dos dados e, por
consequéncia, todas as métricas derivadas a partir do modelo. Por isso, os métodos de
reamostragem mais adequados s3o a interpolacdo bilinear ou cubica (TAROLLI; MUDD,

2019). Neste estudo, utilizou-se o0 método de reamostragem bilinear.

6.2 PROCESSAMENTO E EXTRACAO DA HIDROGRAFIA

Extrair informag¢des morfométricas de dados topograficos digitais ¢ um desafio que tem
sido enfrentado com sofisticadas técnicas de pré-processamento e consisténcia hidrologica
(SOILLE, 2004). A baixa resolugdo, erros e a presenga de artefatos aumentam a incerteza
analitica em torno das interpretagdes feitas através de dados morfométricos extraidos de MDEs,
tornando a verificagdo em campo uma etapa indispensavel, como aconselhado por Wobus et al.
(2006). Neste estudo aplicou-se o algoritmo CRS (constrained regularized smoothing)
desenvolvido por Schwanghart e Scherler (2017) para suavizar os perfis longitudinais. Trata-se
de uma regressao quantilica ndo-paramétrica que ¢ menos sensivel a presenca de outliers.

Esse método utiliza a minimiza¢ao do custo de solucdo dos quantis de elevagdo (z;)
utilizados no processamento quantile carving, um outro algoritmo que elimina barreiras a
jusante da rota de fluxo sobre o MDE proporcional a uma fragdo quantilica (t). Desta forma,

os autores implementaram a solu¢do do seguinte problema:
n
Z(P_T (z(x) =1zt (x))) + s f[zr”(x)]zdx
i=1

Onde o primeiro termo discretizado assume que a fungdo quantilica Qz(t) ¢ igual a matriz
diagonal da elevagao (Iz;) em funcdo da distancia (x). O elemento p. regulariza a elevacdo (z) de
modo que z(x) seja sempre menor ou igual z(x-/), garantindo um decréscimo monoténico da
elevagdo com a distancia. Esse termo ¢ somado a escalar s que multiplica a integral da segunda
derivada de z«(x). A escalar leva em consideracao a resolugdo do MDE, uma constante de
suavizacao (K) e parametros topologicos. Com isso, ¢ possivel que haja locais planos nos perfis

consequentes da suavizagio. Em razio disso, foi imposto uma declividade minima de 10" m/m.



66

Quanto maior K, maior serd a suavizacdo. Nesse estudo, de modo interativo, definiu-se o
parametro K =1 e 1= 0,5 que suavizavam os perfis sem criar virtualizagdes expressivas.

A mediana (t = 0,5) balanceia a relagdo entre o preenchimento abrupto de depressdes
no perfil (fill) e a remogao de picos de elevacao (carving). Aqui, utilizou-se este algoritmo na
forma implementada por Schwanghart e Scherler (2014) através do software TopoToolBox
v2.4 (TTB v2.4). Para avaliar o erro vertical do MDE bruto, utilizou-se a diferenga entre a
elevacdo méxima e minima gerados pelo processamento CRS para t = 0,9 e 0,1,
respectivamente. Com base nisso, a tolerancia vertical foi de 17 metros, que ¢ mais de quatro
vezes maior do que a que foi reportada para o conjunto de dados globais GLO-30. Talvez o vale
dos rios semidridos, com a presenca de lamina d’agua de reservatorios, vegetacdo riparia de
Caatinga arborea e com baixa amplitude altimétrica, diminua a precisao vertical dos dados.

Para delineacao da rede hidrografica, utilizou-se o algoritmo D8 (deterministic eight-
neighbors) de roteamento de fluxo. Esse algoritmo tem sido tradicionalmente utilizado para
extracdo da rede de drenagem a partir de MDESs, onde o fluxo ¢é roteado de maneira unidirecional
seguindo a declividade das células da grade. Essa nao ¢ a maneira mais realistica de representar
o fluxo de agua sobre uma paisagem, ja que os canais se convergem e divergem naturalmente
(SCHWANGHART; KUHN, 2010), mas ¢ uma maneira de aumentar a performance
computacional e extrair outras métricas de interesse que pressupde roteamento unico de fluxo
a jusante. A drenagem extraida através do DS foi utilizada para perfilar dados de declividade e
area de drenagem ao longo da drenagem. Foi utilizado uma area critica de 1 km? definida pela
plotagem no espacgo log x log da declividade e a area de drenagem. Esse limiar separa os
processos de encosta do predominio dos processos de incisdo fluvial em leito rochoso
(MONTGOMERY; DIETRICH, 1988; MONTGOMERY; DIETRICH, 1992). A rede de

drenagem foi hierarquizada segundo a proposta de Strahler (1957).

6.3 MAPEAMENTO DE KNICKPOINTS E PROJECAO DOS PERFIS

A rede de drenagem extraida anteriormente foi utilizada no mapeamento dos
knickpoints. Essa etapa foi executada através da ferramenta KnickpointFinder do TTB v2.4. Ela
traca perfis concavos ideais com base dos perfis longitudinais reais e iterativamente os compara.
As iteragdes prosseguem até que a concavidade modelada e observada seja igual ou maior a
uma determinada tolerancia vertical métrica. Por conta das limitagdes inerentes a obtencao do
MDE, definir tolerancias mais baixas implica em assumir um maior risco de computar falsos
positivos. Por outro lado, aumentar este limite pode acarretar em ignorar knickpoints que estao

presentes na paisagem. Isso ¢ ainda mais perigoso em paisagens com baixa amplitude
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topografica, como relatado por Alves et al. (2020). Por isso, como a tolerancia vertical para
area de estudo foi de 17 metros, definiu-se um limite minimo de 18 metros.

Além disso, extraiu-se a elevagdo, litologia subjacente, amplitude entre elevagao
modelada e a elevacao do perfil real, area de contribuicdo, distdncia do nivel de base e distancia
amontante para cada knickpoint mapeado. Foi perfilada a 4rea de drenagem a montante e a jusante
das rupturas, centradas nos knickpoints, e calculou-se a declividade do alcance dos knickpoints.
Foi avaliada a correlagao entre a distancia do nivel de base ¢ area de contribui¢do de cada
tributario, além de perfilar a area de drenagem. A projec¢ao dos perfis foi realizada através do
Topographic Analysis Kit (TAK) desenvolvido por Forte e Whipple (2019). A proje¢ao do perfil
¢ uma técnica utilizada para simular o perfil sem a presenca da ruptura de elevacdo e entdo
calcular a distancia entre elevagao projetada e observada. Selecionou-se manualmente trechos da
drenagem da cabeceira até a maior ruptura, onde foi tragado uma linha de tendéncia ajustada para
o perfil que simula as condi¢des anteriores a erosdo vertical. Extrapolando essa medicao para a
rede de drenagem completa, obteve-se estimativas espaciais da incisdo vertical. Realizou-se a
analise exploratoria dos dados através da distribuicao de frequéncia, medidas de tendéncia central,
correlacdo, dispersdo e distorcdo (LARSON; FARBER, 2010). Também foi feito o teste de
hipdtese baseado na distribui¢@o x> para verificar se a distribuicdo dos knickpoints ¢ randomica

ou se segue algum tipo de padrao espacial (SCHWANGHART et al. 2020).

6.4 METRICAS DE CANAIS
6.4.1 Relagao Declividade-Extensao (SL)

A Relagio Declividade-Extensio (ETCHEBEHERE et al., 2004), indice de Gradiente
do Canal (CHRISFOLETTI, 1981; LIMA, 2013), Indice de Hack (MONTEIRO et al., 2014,
PEIFER et al. 2020), ou stream gradient index (SL) foi proposto originalmente por Hack (1973)
como um proxy para investigar a rede de drenagem e inferir parametros hidraulicos, como a
competéncia de transporte, litologicos, como a resisténcia a erosao do leito rochoso e tectdnicos
ou climaticos, como a variagdes do nivel de base e, principalmente, avaliar o estado de
(des)equilibrio dos perfis longitudinais. Hack (1957) ja tinha coletado uma admiravel
quantidade de dados morfométricos de rios nos Apalaches, regido montanhosa da costa leste
dos Estados Unidos e, mais de uma década depois, foi 14 que ele formalizou a relagdo batizada
de SL. Esse indice reune uma série de postulagdes que serdo discutidas a seguir.

A quantificacdo do indice SL foi realizado para a rede de drenagem através da toolbox
SLiX desenvolvida por Piacentini et al. (2020). Como a saida da ferramenta sdo feigdes

vetoriais do tipo ponto, interpolou-se os valores absolutos obtidos no limite das bacias pelo
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inverse distance weighting (IDW). Esse ¢ um interpolador deterministico, ponderado pela
distancia euclidiana entre os pontos amostrados (YAMAMOTO; LANDIM, 2013). Esses dados
foram entdo agrupados na rede de drenagem com auxilio do TTB v2.4. O SLiX deriva SL
fixando uma distdncia de afericdo. Aqui adotou-se como 300 metros, onde trechos
encachoeirados e extremamente declivosos foram representados em média. Para Hack (1957),
um perfil longitudinal de rio em estado estaciondrio poderia ser descrito pela fungdo

logaritmica:

H=C-kL

Onde H representa a elevacdo em um determinado ponto do perfil e L diz respeito a
distancia da cabeceira. Nesse caso, k£ € C sdo constantes. Como a declividade é a derivada da
equagdo anterior, pode-se equiparar o produto da declividade pela distancia a constante k.

Entdo, considerando SL = k, pode-se escrever a relagdo declividade-extensao (SL) como:

AH

SL=—
AL

Em que AH ¢ o desnivel altimétrico pela extensdo horizontal AL de um determinado
trecho e L simboliza a distancia do divisor de drenagem até o ponto médio do trecho analisado.

Em primeiro lugar, a computacao do SL pressupde, com base em relagdes empiricas,
que trechos dos perfis longitudinais podem ser linearizados pela relagao semi-log entre a
elevagdo e a distancia do divisor de drenagem. Também ¢ assumido que o comprimento do
canal principal das bacias ¢ proporcional a descarga em nivel de margens plenas e a area de
drenagem. Finalmente, assume-se que a declividade de um trecho ¢ ajustada ao tamanho médio

das particulas do leito e ao comprimento do canal (HACK, 1973; LEOPOLD et al. 1964).

7.6.2 Indice de Declividade Normalizada (ks»)

O kg € uma métrica que computa a razao entre a taxa de soerguimento de rocha e a
eficiéncia erosiva fluvial a partir de uma funcdo potencial que relaciona declividade
normalizada pela area de drenagem dos canais (WOBUS ef al. 2006; DEMOULIN et al. 2017,
KIRBY; WHIPPLE, 2012; MUDD et al. 2018). Este indice pressupde que rios em estado
estacionario aderem a uma relagdo linear entre declividade e area de drenagem, relagdo
conhecida como lei de Flint (1974). Segundo Whipple e Tucker (1999) e Snyder et al (2000),
ksn € um desdobramento teorico do stream power model (LAGUE, 2014) e estd apoiado na

hipotese de que a taxa de erosdo fluvial sobre o leito rochoso ¢ proporcional a tensdo de
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cisalhamento na calha dos canais e depende do processo erosivo dominante (e.g., abrasdo) e do
volume de sedimentos transportados.

Por muito tempo, esta relagcdo foi obtida com base na declividade extraida diretamente a
partir dos MDEs, dificultando sobremaneira a interpretagdo dos dados afetados por ruido
topografico. Aqui, optou-se por utilizar o método integral, desenvolvido por Perron e Royden
(2013) na forma implementada no TTB v2.4, para analises de perfis longitudinais em rios de leito
rochoso. Este método baseia-se na transformacao da coordenada horizontal dos perfis em uma

variavel chamada por convencao de y. Entdo, para o calculo do ks, através do método integral:
1

)" x+ 200)

2(0) = (KAO’"

Na equacgdo acima, z(x) representa a elevacdo em funcao da distancia, z(x») € a elevagao
do nivel de base, U representa a taxa de soerguimento de rocha, K € um coeficiente dimensional
de eficiéncia erosiva e Ao ¢ uma area de referéncia acionada por necessidade de tornar as
coordenadas  métricas, considerado 1 km? Os expoentes m € n sdo constantes relacionadas a
area de drenagem e declividade, respectivamente. Como considera-se Ap como unitaria € a razao
U/K como equivalente ao ks, pode-se simplesmente declarar a equacao anterior como a equacao
reduzida da reta, com kg, representado pelo coeficiente, desde que se adote uma concavidade de

referéncia (6,), ou seja, uma razao m/n constante e representativa para os perfis analisados:

z(x) = ksn x + z(xp)

Onde y

-l

A variavel y representa a integragao da distancia ao longo do perfil (x — Xp) com relagao
a area de drenagem normalizada por 6., medidos em intervalos dx através do método dos
trapézios. Uma das consequéncias mais diretas desta relagdo ¢ a linearizacao de perfis em estado
estacionario. Desvios nesta relagdo podem estar ligados a presenca de knickpoints e ao estado
transiente das paisagens erosivas. Neste sentido, depois de Perron e Royden (2013), tornou-se
possivel derivar k, a partir de MDEs sem extrair a declividade dos canais a partir dos dados
topograficos afetados por ruido. Em vez disso, utilizam-se distancias, que sdo
comparativamente menos afetadas do que a declividade do terreno. Porém, a derivagdo desse
pardmetro depende da adoc¢do de um 6,y mais adequado para a rede de drenagem. Para restringir

a concavidade de referéncia, tradicionalmente utilizava-se graficos log-log declividade versus
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area de drenagem. Entretanto, segundo Mudd et al. 2018, métodos baseados em y-z se
mostraram mais eficazes ja que sdo menos suscetiveis ao ruido presente nos MDEs.

A restricdo do parametro 6. se deu pelo algoritmo de Otimizagcdo Bayesiana
disponibilizado no TTB v2.4. Esse método consiste em encontrar o minimo de uma fun¢ao
objetivo linear em dominio limitado, com 30 iteragdes. No caso, a otimizagdo testa diferentes
.., para os perfis no espago y-z. Perron e Royden (2013) utilizaram regressdes lineares para
restringir esse parametro e afirmam que tributirios que experimentam taxas de erosao
semelhantes ao rio principal sd@o colineares. Como uma das etapas para comparar o valor
previsto pela otimiza¢do com os dados observados ¢ a validagdo cruzada, mesmo que se utilize
os mesmos dados de entrada, os valores obtidos ao final do processo podem ser diferentes. Em
areas com substrato homogéneo e taxas de soerguimento de rocha espacialmente invariavel, os
canais apresentam uma concavidade que varia de 0,3 a 0,6 (SNYDER et al., 2000; KIRBY;
WHIPPLE, 2001), embora eles possam atingir valores médios de 0,8 em regides com variagdes
litologicas consideraveis (DUVALL et al. 2004) e 0,44 em paisagens montanhosas sem
soerguimento ativo (PEIFER et al. 2021), mas o valor mais frequentemente utilizado ¢ 0,45
(KIRBY; WHIPPLE, 2012). Aqui, através da metodologia descrita, estimou-se 6,,, = 0,32.
Utilizou-se um raio de 500 metros para criar uma grade continua de £, através da interpolagdo
cubic spline que reduz os artefatos do processo.

Existe uma série de postulados por tras da formalizagao do ks, que valem nota, sobretudo
porque a aplicagdo apresentada aqui tem base em rios de leito rochoso com regime intermitente
e efémero. Para Lague (2014), este modelo possui algumas limitagdes e esforgos no campo da
Fisica, Computacdo e Geomorfologia estdo sendo feitos em busca de refina-lo ou substitui-lo,
mas ainda existe uma ampla aplicagdo e aceitacdo em seu emprego. O stream power model nao
incorpora a dependéncia da taxa de incisdo com a largura do canal, nem considera o papel dual
da carga de sedimentos transportada (e.g., erosdo ou blindagem leito) e também negligencia o
papel de eventos estocasticos de inundacdo na evolucdo dos rios rochosos em longo prazo.
Outro fato a ser sublinhado ¢ que muitas vezes a aplicagdo do modelo assume que a eficiéncia
erosiva dos processos fluviais e a taxa de soerguimento de rocha ¢ espacialmente uniforme, mas
1sso vem paulatinamente mudando com informagdes sobre taxas de incisao em diferentes tipos

de rocha e configuragdes geologicas em paisagens transientes.

6.4.3 Sinuosidade

A sinuosidade dos canais tem sido tradicionalmente usada para auxiliar a classificagdo

de padroes de canal (e.g., LEOPOLD et al. 1964; KNIGHTON, 1998). Atualmente, essa
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métrica tem sido cada vez mais explorada, principalmente sobre seu significado no contexto
dos rios rochosos. Para Meshokova e Carling (2013), seria mais adequado chamar este
parametro de “tortuosidade”, quando se trata de canais em leito rochoso, sob o argumento de
que, de modo geral, apresentam angulos agudos controlados pela disposi¢ao de falhas e fraturas
do substrato, enquanto que a sinuosidade estaria associada a angulos obtusos, frequentemente
relacionados a rios que correm sobre planicies aluviais. A sinuosidade ¢ o quociente entre o
comprimento do canal pelo comprimento do vale, mas ela se relaciona de modo implicito a
declividade do canal e do vale (SCHUMM, 2007) e tem sido apontada como parametro auxiliar
no diagnostico de controles de esforcos neotectdnicos (e.g., PETROVSZKI; TIMAR, 2010;
ROY; SAHU, 2015), controles estruturais passivos (MESHOKOVA; CARLING, 2013) e sobre
flutuagdes no nivel de base (DENTE et al. 2021). Utilizou-se o TTB v2.4 para calcular a
sinuosidade dos canais que performa a razao do comprimento do canal em segmentos de 5 km,

assim como Woolderink et al. (2021).

6.4.4 Angulo de confluéncia

O angulo de confluéncia ¢ um parametro que muda com as caracteristicas dindmicas de
sedimentacdo e, por isso, fortemente dependente das caracteristicas climaticas de determinada
regido (HOWARD, 1971). Por exemplo, analisando o angulo de confluéncia de 1 milhdo de
canais nos EUA, Seybold et al. (2017) encontraram um padrao sistematico de variacdo que
acompanhou o clima. Esse parametro foi descrito primeiro por Horton (1945), como a razao
entre a tangente da declividade de um rio tributario e a do rio onde desagua. Porém, espera-se
que este parametro também seja controlado pela variabilidade da litologia exposta e por
propriedades topoldgicas da rede de drenagem, como o padrdao em planta (LUBOWE, 1964;
ABRAHAMS; FLINT, 1983). Segundo Mudd et al. (2013), provavelmente o angulo de
confluéncia seja afetado por deformacdes crustais. Neste estudo, utilizou-se a abordagem de
Forte ¢ Whipple (2019) para estimar o angulo de confluéncia em cada jungao tributaria das
bacias analisadas. Nessa metodologia, um tributario ¢ considerado um rio de menor ordem
segundo a classificacdo de Shreve (1966). No caso especifico de dois canais terem a mesma
ordem, utiliza-se a area de drenagem para definir o tributario. Quando o maior canal ¢ definido,
projeta-se uma reta a partir dele e computa-se o angulo entre o tributario e o tronco. Esperasse-
se encontrar o predominio de angulos retos, interpretado como um predominio do controle

estrutural na drenagem analisada.
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6.5 METRICAS DAS ENCOSTAS

6.5.1 Angulo de inclinagio

O padrao de espacializacdo da inclinag@o das encostas ¢ um importante sinal da presenca
do estado transiente em paisagens erosivas e fornecem uma evidéncia independente para
avaliacdo do rebaixamento do nivel de base, em que se espera que as encostas aumentem sua
inclinacao em resposta ao aumento da incisao fluvial (OUIMET et al. 2009; GALLEN et al.
2013). Além disso, hoje se sabe que a inclinag@o das vertentes se correlaciona de maneira nao
linear com o volume de sedimentos transportados por processos de rastejo e movimentos de
massa, dando a este parametro um sentido fisico e implicagdes importantes para compreensao
dos processos superficiais (ROERING et al. 2001; OUIMET et al. 2009).

A inclinacdo das encostas foi extraida a partir do MDE com auxilio do TTB v2.4 que
quantifica a taxa de variagdo de elevagdo em janelas moveis de 3x3 células em relagdo a uma
célula nuclear, depois calcula o arco tangente em relagao as derivadas parciais que, segundo

Bishop (2013), pode ser formalmente expressa como:

B (az OZ)
= ox’ dy

Onde £ ¢ o angulo de inclinagao das vertentes calculado com base no produto da fungao
inversa da tangente em relacdo as derivadas parciais da elevacao no plano cartesiano. A inclinagao
¢ expressa, frequentemente, em radianos, graus e porcentagem. Essa métrica ¢ derivada da
declividade que ¢ representada de maneira adimensional. Aqui a métrica de inclinagdo foi obtida
a partir do MDE através do TTB v2.4 e optou-se por representar a inclinagdo das encostas em
graus o que permite comparar os resultados com estudos anteriores em outras regides do planeta,
como os estudos Ouimet et al. (2009), Gallen et al. (2011) e Hurst ef al. (2012) que derivaram a
inclinacdo das encostas. Um fator limitante, no entanto, ¢ imposto pela baixa resolu¢gdo do MDE
utilizado aqui. Os autores supracitados dispunham de MDEs com alta resolugdo espacial e as

comparagdes devem ser ponderadas por este fator (GRIEVE et al. 2016).

6.5.3 Amplitude altimétrica

A amplitude altimétrica ¢ a diferenca entre a elevagao maxima e minima calculada no
alcance de uma janela moével circular (DIBIASE et al. 2010). Ahnert (1970) investigou a relagao
empirica entre a amplitude altimétrica e taxas de denudagdo em latitudes boreais médias e
concluiu que esses parametros sdo interdependentes, mesmo com a reconhecida influéncia do
clima e a resisténcia litoldgica. Montgomery e Brandon (2002) utilizaram janelas méveis de 10

km de didmetro para quantificar e mapear a amplitude altimétrica de ordgenos ativos e
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observaram que a relacdo entre essa métrica e as taxas de denudagdo seguem um
comportamento nao-linear, devido a restricdes no dngulo de inclinagdo méximo das encostas.
DiBiase et al. (2010) sugeriram que a amplitude altimétrica se correlaciona com o angulo de
inclinacao das encostas € com o ks, dos canais. Peifer et al. (2021) utilizaram um diametro de 2
km para analisar paisagens pds-orogénicas. Aqui, aplicou-se a metodologia de DiBiase et al.
(2010) para defini¢ao do diametro utilizado na janela mével que estabelece a variacdo do raio
variando de 0,1 km até 5 km comparando a amplitude de elevagao média de cada bacia com o
ks» médio e utilizando uma analise de regressao linear para avaliar o maior coeficiente de
determinagdo. Essa etapa foi executada através do software TAK que tem a particularidade de
forcar o intercepto da equacdo reduzida da reta pela origem, ja que existe o pressuposto de que

a amplitude de elevagdo versus ks, da bacia sao proporcionais.

6.5.4 Hipsometria

A andlise da hipsometria foi realizada através da curva e integral hipsométrica, seguindo
a proposta de Strahler (1952) que aplicou esta relagdo para caracterizar o estagio evolutivo das
paisagens e compara-las. A curva hipsométrica exprime a relagdo normalizada entre faixas de
elevacdo e area de uma bacia de drenagem enquanto que a integral hipsométrica diz respeito a
area contida abaixo desta curva. Enquanto valores da integral hipsométrica mais proximos a
unidade indicam que existe mais porcoes de terreno alteados, valores mais proximos a zero
denotam uma paisagem arrasada pelos processos denudacionais. Além disso, pode-se extrair
informacgdes da propria morfologia da curva hipsométrica, onde os setores mais declivosos
sugerem a presenca de regides com maiores amplitudes altimétricas e encostas ingremes. Sendo
assim, esta ferramenta tem a capacidade de lancar luz sobre processos erosivos dominantes e
padrdes regionais de erosao e o perfil de equilibrio de canais e encostas (eg., WILLGOOSE;
HANCOCK, 1998; MONTGOMERY et al. 2001). Segundo Gallen et al. (2011), as curvas e
integrais hipsométrica captam sinais de transiéncia em paisagens erosivas, sobretudo a resposta
topografica ao processo de migragdo de knickpoints com encostas weathering-limited. Esta

etapa foi executada através do software TAK com base no MDE das bacias analisadas.

6.6 FOTOLINEAMENTOS

Segundo O'leary et al. (1976), lineamentos sdo feicdes superficiais lineares ou
suavemente curvilineas, simples ou compostas, com caracteristicas distinguiveis do contexto
imediato e correspondem a cristas, vales e escarpas, por exemplo. Sawatzky e Lee (1974) e

Wise et al. (1985) destacaram que a aplicacio de sombreamento sobre a topografia em
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diferentes angulos de iluminagao, tem o potencial de realcar lineamentos, enquanto Corréa e
Fonseca (2010) sublinharam o potencial do mapeamento de lineamentos para identificagdo de
trends estruturais e controles geoldgicos sobre a rede de drenagem. A depender de como a fonte
de luz esteja posicionada (elevacdo e azimute), diferentes feicdes sao colocadas em evidéncia
ou escamoteadas. Por essa razdo, utilizou-se como subterfugio o método multidirecional
obliquo (multi-directional oblique-weighted) de Mark (1992) para produzir sombreamentos
compostos através da ferramenta DEM Surface desenvolvida por Jenness (2013). Assim como
Oliveira (2019) e Radaideh et al. (2016), utilizou-se um angulo de elevagao solar fixo de 30° e
produtos compostos em azimutes 0°, 45° 90° e 135° para ressaltar lineamentos negativos, como
vales fluviais encaixados, e de 180°, 225°, 270° e 315° para salientar a presenca de cristas. Com
base nesses produtos, os lineamentos foram extraidos na escala fixa de 1:200.000. Os dados
mapeados foram submetidos a analise de densidade, frequéncia e comprimento absoluto através

dos softwares Stereonet v.11 e ArcSDM (KEMP et al. 2021; ALLMENDINGER, 2021).
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7. RESULTADOS
7.1 Rupturas de gradiente

Com um limiar de 18 metros de tolerancia vertical, foram mapeados 50 knickpoints
distribuidos pelas bacias dos rios Boa Vista, Capia, Bobo, Grande, Boqueirdo, Farias e Jacaré.
Mais da metade, precisamente 62% (n = 31), estdo presentes na bacia do Capia, que também € a
maior bacia do dominio analisado. Dois knickpoints foram mapeados na bacia do rio Boa Vista,
igualmente nas bacias dos rios Bob¢ e Farias. O riacho Grande abriga 6 rupturas, enquanto o rio
Boqueirdo tem a metade dessa quantidade. Quatro knickpoints foram identificados na bacia do
rio Jacaré. Apenas um knickpoints foi mapeado no Planalto da Borborema, nas cabeceiras do rio
Capia. Todos os outros foram encontrados na Depressao Sertaneja Meridional, que perfaz a maior
parte da area de estudo. As rupturas se concentram a jusante, nos baixo cursos, na proximidade

da confluéncia com o rio Sao Francisco e seu canion (Fig. 12).

Figura 12 — Ruptura em vale suspenso na confluéncia no contato com o cénion.




76

Utilizando uma distribuicao de x> para aferir o grau de aleatoriedade da distribui¢ao,
pode-se rejeitar a hipotese nula de que os dados sdo randomicos (p = 0,76) e concluir que eles
seguem um padrao de distribuicao espacial consistente e regular (SCHWANGHART et al.
2021). O mapa de distribui¢ao dos knickpoints, junto com a densidade associada, demonstram
também um padrdo de distribuicdo com a maior concentracao de rupturas nas proximidades do
rio Sao Francisco (Fig. 13). Apesar disso, na bacia do rio Capia um outro conjunto se destaca
por apresentar uma assembleia de rupturas a cerca de 35 km do canion do Sao Francisco. Esse
conjunto também apresenta um padrdo que se observa ao longo do rio Capid, com mais
notoriedade. Observa-se que esses knickpoints ocorrem na confluéncia dos tributarios com o

vale do rio Capia. Nenhuma outra bacia abarcada pelas analises apresenta essa configuracao.

Figura 13 — Knickpoint no vale do rio Capia (Fotografia: Carlos Correia).

)
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Desta maneira, com excec¢ao da bacia do rio Capid, todas as bacias apresentam uma tnica
amalgamacao de rupturas e todas na proximidade com o rio Sao Francisco. Outro fato notério sao
as cotas em que as rupturas estdo distribuidas, mesmo em bacias distintas. A elevacao média dos
knickpoints ¢ 166 + 90, sendo que 61% (n = 31) estdo no intervalo entre 100 e 200 metros, 16%
(n = 8) sdo contemplados pela faixa de 0 a 100 e a mesma quantidade na classe entre 200 e 300
metros. O restante das rupturas esta distribuido entre as cotas de 300 e 600 metros (n = 3). O
coeficiente de curtose dos dados de elevacao das rupturas foi de 10,76 (e.g., K> 0) e indica que

os dados seguem uma distribui¢do leptocurtica. Esse tipo de distribui¢do denota que a presenga
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de outlainers nas caudas e um pico acentuado de frequéncia. A assimetria ou distor¢ao da
distribuicdo foi de 2,56 (e.g., a > 0) que representa que o pico de frequéncia esta posicionado

relativamente proximo a origem, com uma cauda a direita (Figura 14).
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Figura 14 — No painel da esquerda, mapa com a distribui¢do dos knickpoints e sua densidade. Na direita, perfis longitudinais no espago -
z com os knickpoints mapeados e abaixo a distribui¢do de frequéncia em 6 classes de elevag@o. No grafico dos perfis longitudinais, as linhas
pretas representam os rios principais e o tragado cinza os tributarios.
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A diferenga entre as linhas de melhor ajuste projetadas pelo algoritmo knickpointfinder
e os perfis reais dos canais (D:) analisados foi computada como um proxy para a magnitude da
amplitude da ruptura (Fig. 15). Nota-se que os maiores valores estdo, novamente, na
proximidade com o rio Sao Francisco. Os unicos knickpoints mapeados nas cabeceiras do rio
Capia tem uma amplitude relativamente baixa em comparagdo com o restante, sendo de 26 e
19 metros. A média desse pardmetro foi de 40 + 22 metros. A maior amplitude média foi
encontrada na bacia do rio Boa Vista, nas cercanias da cidade de Piranhas. Ha um decréscimo
linear da magnitude dos knickpoints em direcdo a jusante. Quanto mais proximo do nivel de
base geral, menor ¢ a amplitude e, consequentemente, a convexidade dos perfis. Enquanto que
a distdncia em linha reta a partir da foz do S@o Francisco consegue explicar 54% da
variabilidade de D. médio por bacia, a distancia a partir da hidrelétrica de Xingd, que € a ruptura

mais proxima dos perfis analisados, explica 47% da variabilidade desse mesmo parametro.

Figura 15 — Perfis longitudinais obtidos pela transformagdo da coordenada horizontal em
relacdo a elevagdo (y-z). Notar a tendéncia ndo linear entre os perfis ¢ que os maiores Dz sdo
encontrados nas imediacdes das desembocaduras.
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Em relagdo aos perfis -z nota-se que, apesar de usar um pardmetro de concavidade
calibrado especificamente ao relevo da area de estudo, os perfis seguem um padrao que se afasta
da linearidade. Porém, € preciso ressaltar que a montante das rupturas mapeadas os rios seguem,
majoritariamente, uma tendéncia linear (Fig. 15). As rupturas no espago -z, desta forma,
correspondem também a locais onde existe maior declive dos canais, com maior D.. Assim como
através do mapa de densidade de knickpoints, verifica-se que existe no minimo dois agrupamentos
das rupturas e que as mais elevadas, correlatas a presenga do macigo de Mata Grande e Borborema
apresentam um padrao completamente distinto do restante da bacia em termos de concavidade e

taxa de ganho de elevacdo em funcdo da distancia. Os grupos de knickpoints, contudo, ndo se
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encontram geralmente em uma mesma coordenada -z, apesar de ocuparem faixas de elevagdo
semelhantes, sendo mais elevados em dire¢ao a Xing6 e menos em dire¢ao ao Atlantico.

A distancia de retracao dos knickpoints em relagdo a area de drenagem apresenta uma
relacdo nao-linear positiva (Fig. 16). Assim, rupturas em rios principais, com maior area de
contribui¢do a montante, tem as maiores taxas de recuo em dirego as cabeceiras, em comparacao
com a rede tributaria. O coeficiente de correlagdo entre a distancia de recuo e a area a montante
foi de p = 0,72, indicando que existe uma correlagio positiva forte. E possivel notar também que
ha uma menor dispersao dos dados até uma area de 10 km? de contribuicao a montante. A partir
disso, os dados se afastam da regressdo ndo-linear, mas continuam seguindo uma tendéncia
positiva. Os knickpoints tem uma distdncia média de migracdo de 3 + 5 km. Isso denota que a
grande maioria esta na proximidade de confluéncias. A 4rea de drenagem média foi de 138 +410
km?. Esses valores representam que existe uma predominancia de rupturas em canais de baixa
hierarquia fluvial. Isso ¢ confirmado pela analise do numero de knickpoints por ordem de canal.
Por exemplo, 28% (n = 14) das rupturas encontram-se em canais de primeira ordem, 36% (n =
18) em canais de segunda, 18% (n = 9) de terceira, 10% (n = 5) de quarta e hd somente 4

localizados em canais de quinta e sexta ordem, respectivamente.

Figura 16 — Relagao entre distancia de retragdo dos knickpoints e sua area de drenagem a
montante. A relagdo bivariada tem uma correlagdo considerada forte (p = 0,72).
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A distribui¢do dos knickpoints por unidade litologica demostrou que hd uma maior
concentragdo no Pluton Serra do Catu (Fig. 17). Essa unidade reune metade (n = 25) dos
knickpoints mapeados, sendo composta por quartzo sienito, monzonitos e alcali-feldspatos.
Porém, analisando as cartas geoldgicas na escala de 1:50.000, observou-se que nas areas
mapeadas como sendo genericamente o Pluton Serra do Catu, na escala de 1:500.000, predomina
os sienitos porfiroblastos intrudidos por quartzo monzonitos. A elevacdo média dos knickpoints
nesta unidade ¢ de 157 metros. Sobre os granitoides proterozoicos ha 20% das rupturas (rn = 10).
Essa unidade abriga uma ampla diversidade de litologias. Porém, todos os knickpoints mapeados
em granitdides, nas imedia¢cdes da confluéncia do Sdo Francisco, encontram-se sobre
leucogranitos e possuem elevagdo média de 170 metros. Na suite intrusiva Chorrochd, que
representa rochas metamorficas tais como metadiorito, metagranito, metamonzodiorito,
ortognaisse granodioritico e augengnaisse, foram identificados 8 knickpoints, com elevagao
média de 234 metros. Esses knickpoints se apresentam agrupados no médio curso do rio Capia e
sdo os Unicos nesta faixa de elevacdo, geologia e distancia do rio Sdo Francisco. A suite intrusiva
Canind¢ apresenta apenas um knickpoint na bacia do riacho do Bob6. No Complexo Metamorfico
Araticum, na bacia do Jacaré, foram localizados 8 knickpoints e que estdo em uma cota
relativamente menor que o restante, com elevagcdo média de 91 metros. Esse complexo ¢ formado

por biotita xisto, gnaisse, mica xisto, metagrauvaca, metavulcanoclastica e paragnaisses.



Figura 17 — Distribuicao dos knickpoints por litologia. H4 uma maior concentragdo na unidade plutdnica Serra do Catu, representada na area por
quartzo sienito, monzonitos e alcali-feldspatos.
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7.2 Incisao vertical

A incisdo vertical foi estimada para todos os rios principais e interpolados para a rede
tributaria das sete bacias analisadas, tomando como referéncia a por¢ao relicta a montante dos
knickpoints mapeados (Fig. 18). Os dados foram especializados e representam a diferenca entre
as elevacdes dos perfis de equilibrio concavos e a realidade. Nota-se que os maiores niveis de
incisdo vertical estdo justamente a jusante dos knickpoints identificados. Geralmente, os setores
mais proeminentes proximos as cabeceiras apresentaram menores niveis de incisdo vertical,
com excecdo da bacia do rio Capia. Isso representa que a amplitude entre o relevo atual ¢
significativamente alta nesses setores, chegando, em alguns trechos, a 150 metros. Nesse tipo
de analise, um indicador importante ¢ a diferenga entre a elevagao da foz do canal atualmente
e a cota projetada do perfil virtual. A bacia do riacho Boa Vista, com uma éarea de drenagem
de apenas 78 km? e a mais proxima do knickpoint de Xing6, apresenta um desnivel vertical de
desembocadura de 136 metros entre a elevacdo projetada e real. Em dire¢@o ao Atlantico, 180
metros de amplitude foi estimada para a foz do rio Capid, 120 metros no riacho do Bobd, 151
metros no riacho Grande, 121 metros no rio Boqueirao, 157 metros no rio Farias e, finalmente,
68 metros no rio Jacaré. O coeficiente de correlagdo entre os dados de amplitude altimétrica
das desembocaduras e a distancia do knickpoint de Xingé foi de p = -0,53 e em relagdo a
distancia até o Atlantico foi de p = 0,52. Isso indica que ha uma correlagdo moderada negativa
na relagdo bivariada distancia do knickpoint de Xing6 versus a amplitude altimétrica da foz dos
rios analisados e moderada positiva em fun¢do da distancia até o Atlantico. Desta forma, as

amplitudes diminuem em dire¢do ao Atlantico e aumentam em dire¢cdo a Xingo.
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Figura 18 — Perfis concavos em vermelho e perfis reais em preto. O mapa demonstra a espacializacdo da incisdo vertical. H4 uma relagao espacial
entre as rupturas de gradiente e os maiores niveis de incisdo fluvial, especialmente nas proximidades com o rio Sdo Francisco.
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7.3 Declividade dos canais

A espacializagdo da declividade normalizada pela distancia (SL) apresenta uma
concentragdo nos vales fluviais mais hierarquizados (Fig. 20, 21). Além disso, em relevos
residuais ha uma maior concentragdo dos valores, como no Maci¢o de Mata Grande. Também ¢
perceptivel uma vasta regido de baixo SL (Fig 19). entre os vales de maior hierarquia e os relevos
residuais. Os knickpoints estdo presente em regioes bem delimitadas por altos valores de SL em
todas as bacias analisadas. Assim, a presenca de um knickpoint denota maiores valores de SL,
mas o contrario ndo ¢ verdade. H4 uma relagdo espacial difusa entre SL e a presenga de estruturas
por toda a extensdo da area de estudo, porém, em alguns setores, essa relacdo ¢ mais evidente.
Por exemplo, nas imediagdes de Mata Grande, uma falha na borda leste do macico delimita uma
area com altos valores de SL de outra com baixos valores. Essa relagao também ¢ evidenciada no
alto curso do rio Farias e em tributdrios do baixo curso do rio Capia, que apresentam seus vales
retilineos encaixados em falhas. As zonas de cisalhamento Jeremoabo-Entremontes e Jacaré dos

Homens também delimitam zonas com valores elevados de SL.

Figura 19 — Paisagem com baixo SL e K, a montante da principal ruptura do rio Capia.
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A média de SL das bacias variou em um pequeno intervalo. A bacia do rio Boa Vista,
que ¢ a mais proxima de Xingd e a mais distante do nivel de base geral, apresentou um SL
médio de 76 m. A bacia do rio Capid apresentou SL médio de 69 m, igualmente a bacia do
riacho do Bobd. J4 na bacia do riacho Grande foi estimado um SL médio de 71 m. No rio
Boqueirdo, foi estimado SL médio de 75 m e 78 m na bacia do rio Farias. O menor SL médio
foi registrado na bacia do rio Jacaré que, como visto anteriormente, possui 0s menores niveis
de amplitude altimétrica. A unidade litologica Serra do Catu, que abriga o maior numero de
knickpoints, apresentou um SL médio de 90 m. Por sua vez, os Granitdides apresentaram 158
m. A suite intrusiva Chorrocho, onde localizam-se um grupo isolado de knickpoints na bacia do
rio Capia, possui SL médio de 57 m. No complexo metamoérfico Araticum, que aloca os
knickpoints da bacia do rio Jacaré, a média de SL foi de 68 m. O complexo Belém do Sao
Francisco apresentou indice SL médio de 92 m, ao passo de que a suite intrusiva Caindé
apresentou SL médio de 196 m. O elevado desvio padrao das amostras permite inferir que existe

muitos outliers na distribui¢ao espacial de SL.



Figura 20 — Espacializagdo dos valores de SL e K, para area de estudo. Os knickpoints estdo localizados em areas com alto gradiente fluvial. Para
interpolag@o utilizou-se o raio igual a 0,5 km.

o Knickpoints < Knickpoints

—— Estruturas —— Estruturas

Ksn fme-%9

o W -

SL [m]
o M 25110

0 11.5 0 11.5

87



88

Figura 21 — Trecho do rio Capia com altos valores de K, e SL.
Notar os boulders recobrindo o leito e o protegendo dos processos erosivos.

Para o calculo do K}, foi calibrado uma concavidade de referéncia para a rede de drenagem
que resultou em 6,,s= 0,32. Esse parametro ajustado ¢ 29% menor que aquele reportado com
maior frequéncia na literatura (e.g., 6.r= 0,45). Essa calibragem garante que K, carregue mais
sentido fisico e que os valores sejam menos superestimados. E possivel notar que com 6,.= 0,32
a regressao nao-linear logaritmica entre area de drenagem e declividade dos canais adere aos
dados com menor erro. Analisando esta relagdo, nota-se que a declividade dos canais nem sempre
diminui a jusante, como o esperado. Em alguns trechos, préximos da desembocadura, verifica-se
um aumento andmalo da declividade dos canais (Fig. 22). Assim como foi observado para o
resultado da interpolagdo de SL, os maiores valores de K, estdo concentrados em vales fluviais
troncais e relevos residuais, como se observa no rio Capia e no riacho Grande. Os knickpoints
marcam uma transicao clara entre terrenos com maior declividade dos canais de um outro com
relevo significativamente mais suave e aplainado. O padrdo espacial com altos valores de K,
bordeja contiguamente a extensdo do canion do Sao Francisco e adentra a rede tributaria,

destacando-se os ambientes de confluéncia. Em comparagdo com os dados obtidos pela
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interpolacdo dos valores de SL, os valores de Ky, sdo menos difusos. Por exemplo, ¢ possivel
delimitar com maior nitidez e acurécia a escarpa da borda leste do macigo de Mata Grande e o
prolongamento do planalto da Borborema nas cabeceiras da bacia do rio Capia. A média regional
de K, foi de 2 m** e o desvio padrdo de 4 m®®,

Em relacdo as médias de K, as bacias apresentam valores expressamente baixos, variando
em um intervalo curto de 1,35 m®®* até 1,84 m®®*. Ao contrario do SL, como K, é normalizado
pela area de drenagem e por um 6,7 ele permite fazer comparagdes entre as bacias. A bacia do rio
Boa Vista apresentou 1,64 m®% de K, médio, enquanto a bacia do rio Capia apenas 1,56 m®%*. A
jusante, na bacia do riacho do Bobo, este parAmetro subiu para 1,74 m®®*. O riacho Grande
apresentou a maior declividade dos canais normalizada pela area de drenagem a montante,
apresentando média de 1,84 m*%*. As bacias dos rios Boqueirdo e Farias apresentaram 1,61 m®®,
A bacia do rio Jacaré apresentou uma menor declividade dos canais. Nao por acaso, as analises
morfométricas dessa bacia demonstram um menor Dz dos knickpoints, bem como um menor nivel
de incisdo vertical. O padrao de K, sobre as litologias ¢ semelhante ao observado na analise de
SL. Desta forma, os maiores valores médios sdo encontrados nos Granitdides e na suite intrusiva
Canindé, com 3,75 m*% e 3,65 m*%, respectivamente. Na unidade Serra do Catu a média foi de
1,72 m®% que é abaixo da média regional. Esses valores sdo semelhantes ao encontrado no
complexo Belém do Sdo Francisco, com 1,75 m®%. O valor mais baixo foi encontrado sobre o
complexo metamérfico Araticum, com média de 1,31 m®%. Finalmente, os canais que drenam a

suite intrusiva Chorrocho apresentaram uma média de 1,39 m®%,

Figura 22 — Comparagdo entre a relagdo logaritmica entre declividade e area de
drenagem para a rede de drenagem analisada. Notar que o pardmetro 6, calibrado para
as especificidades da area de estudo mostrou-se mais adequado do que 6,.r= 0,45 que é

mais utilizado na literatura para rios de leito rochoso.
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7.4 Sinuosidade e angulo de confluéncia

Foram analisados 1023 angulos de confluéncias (o) nas bacias dos rios Boa Vista, Capia,
Bobd, Grande, Boqueirdo, Farias e Jacaré. Dessas, 76% (n = 772) apresentaram dngulos agudos
(e.g., 0° <a <90°), apenas uma confluéncia na bacia do Capia apresentou angulo reto (e. g., a
=90°), 24% (n = 249) apresentaram angulo obtuso (e. g., 90° < a < 180°) e uma angulo concavo
(180° < <360°), também na bacia hidrografica do rio Capia. O angulo médio das confluéncias
analisadas foi de 75°, com desvio padrao de 25°. O menor o foi encontrado nas cabeceiras da
bacia do riacho Grande, com 18°. A bacia do rio Boa Vista apresentou o proximo da média
regional, com 73° + 17°, semelhante a bacia do rio Capia, com 74 + 24, a do riacho Grande,
com 73° £+ 23° e a do riacho Boqueirdo, com 74° + 23°. A bacia do riacho do Bob6 também
apresenta angulo obtuso dentro do desvio padrao da média regional, com 80° + 27°, igualmente
a bacia do rio Jacaré que apresentou 80° £ 30°, embora com desvio padrdo maior. Em
comparagao, no rio Farias, a média ¢ de 77° + 25°. A andlise do angulo de confluéncia por
litologia apresenta alguns desvios da média regional. Por exemplo, o complexo Araticum
apresentou 86°+ 32°. Enquanto isso, a unidade Belém do Sao Francisco possui 74° + 25°, a
suite Intrusiva Chorroch6 73° 4+ 23° e os Granitoides 71° + 18°. As confluéncias sobre a unidade
Serra do Catu apresentaram 76° = 24°. O diagrama de roseta abaixo representa a distribuicao

de frequéncia por angulo de confluéncia (Fig. 23).

Figura 23 — Diagrama de rosetas com a distribui¢do de frequéncia do angulo de
confluéncia das bacias abarcadas pela analise. A média ¢ indicada pela seta no
angulo obtuso de 75° + 25°.

n=1023
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Foram analisados 2.233 segmentos fluviais em trechos de 1,5 km para mensuracao da
sinuosidade. Os rios na regido de estudo, geralmente, apresentam baixa sinuosidade. A média
regional ¢ de 1,22 £+ 0,20 indicando que hd uma baixa variagao na distribui¢cdo e amplitude dos
dados. Do total de segmentos analisados, 91% apresentaram sinuosidade < 1,5, podendo ser
classificados como retilineos. A sinuosidade aumenta até valores > 1,5 em trechos isolados em
todas as bacias analisadas. Os canais da bacia do rio Boa Vista apresentam sinuosidade maxima
de 1,6 e média de 1,25. J& na bacia do Capia a sinuosidade maxima foi de 2,15 e a média 1,22.
O valor elevado foi encontrado rente a Falha de Itaiba, na unidade Cabrobro. Na bacia do riacho
do Bobo6 a média foi de 1,35 ¢ a maxima de 1,96. Na bacia do riacho Grande, a média foi de
1,19 e a maxima de 1,88. No rio Boqueirdo a média foi de 1,23 e a maxima de 1,98. No rio
Farias a média foi de 1,23 e a maxima de 2,26. No rio Jacaré a sinuosidade dos canais média
foi de 1,27 e maxima de 2,45, que ¢ a maior registrada dentre as bacias analisadas. Esse valor
elevado também ocorre nas imediagdes da zona de cisalhamento Belo Monte-Jeremoabo. A

Fig. 24 representa a distribuigdo espacial do angulo de confluéncia e sinuosidade dos canais.



Figura 24 — A esquerda, espacializagdo do angulo de confluéncia e a direita sinuosidade dos canais no baixo curso do rio Sdo Francisco.
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7.5 Topografia das encostas

O angulo médio de inclinagdo das encostas foi de 4° que representa um gradiente
topografico de aproximadamente 0,06 m/m. O padrao de distribuicdo dos maiores angulos de
inclinagdo esta associado a relevos residuais, como cristas, inselbergs e macigos, que
representam centros locais de dispersdo de drenagem. Nos vales, na confluéncia com o rio Sao
Francisco, que também concentram knickpoints, os maiores valores de K, SL e incisdo
vertical, apresentam encostas mais ingremes que o padrao regional (Fig. 25, 26). As bacias nao
tem uma variagdo expressiva nas médias de declividade das encostas. A bacia do rio Boa Vista
apresentou 4,6°, semelhante as bacias do rio Jacaré e Riacho Grande, com 4,7° e 4,5°,
respectivamente. As encostas mais ingremes sao encontradas nas bacias do riacho do Bobo, que
apresentou 5,2°, rio Boqueirdo, com 5,7° e rio Farias, com a maior declividade média registrada,
estimada em 5,8°, contrastando com a menor de 3,9° do rio Capid. Em contrapartida, as
litologias apresentam variagdes mais expressivas. O maior valor registrado foi na suite Canindé,
com média de 9,5°, ou seja, aproximadamente 2,4 vezes maior que a média regional. Em
seguida, os Granitoides que apresentaram 5,9° e a unidade Serra do Catu, com 4,8°, igualmente
ao complexo Belém do Sa@o Francisco. O menor angulo médio foi do complexo metamorfico
Araticum que aflora com maior expressividade na bacia do rio Jacaré.

Em relagdo a proposta de DiBiase et al. (2010) nao foi possivel obter ajustes com
coeficiente de determinagdo (R?) maiores que 0,23 na relacdo bivariada entre a amplitude
topografica e o K, das bacias, com raio de 100 m até 5 km. Os coeficientes de determinagao
variaram de 0,18 a 0,23 e isso significa que a declividade dos canais por bacia ndo explica a
maior parte da variabilidade da amplitude topografica. O raio de 5 km apresentou o maior R?,
com 0,23, mas, em contra partida, foi observado um efeito de borda consideravel, com
distor¢cdes muito além dos limites das bacias hidrograficas analisadas. Desta forma, utilizou-se
um raio de 1 km por diminuir o efeito de borda e delimitar grandes fei¢cdes do relevo, como a
amplitude na confluéncia entre tributarios e o canal principal, além do relevo adjacente a
macigos residuais. Esse raio possui um coeficiente de determinagao de 0,20. A distribuigcdo dos
valores de amplitude maiores que 200 metros em um raio de 1 km sdo encontrados no macigo
de Mata Grande e em cristas paralelas aos canais de maior hierarquia. Novamente, existe uma
relacdo sugestiva entre a presencga de vales incisos no baixo curso dos canais e a presenga da
calha do rio S3o Francisco, tanto para o angulo de inclinagdo das encostas quanto para
amplitude altimétrica. Também ¢ valido ressalta a relagdo que existe, no alto curso do rio Capia,

entre a presenga de estruturas geologicas e a amplitude topografica



Figura 25 — Espacializacdo do angulo de inclinag@o das encostas (esquerda) e da amplitude
topografica em uma janela circular de raio de 1 km (direita).
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Figura 26 — Perfil longitudinal dos rios analisados junto com a declividade das encostas
adjacentes ao canal. E possivel notar que nas rupturas ha uma maior declividade.
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A bacia do rio Boa Vista apresentou uma amplitude média de 83 m, enquanto na bacia
do Capia esse valor foi menor, apenas 76 m. No riacho do Bobo, a amplitude foi de 93 m,
semelhante ao rio Farias, com 92 m. As maiores amplitudes topograficas foram encontradas
nos rios Boqueirdo e Grande, com 122 e 104 m, respectivamente. A menor amplitude
topografica registrada, de 62 m, foi encontrada no rio Jacaré, assim como aconteceu com outras
métricas, como a declividade das encostas, eleva¢do média, incisdo vertical, magnitude dos
knickpoints, declividade dos canais, dentre outras. A amplitude de elevagdo por litologia
apresentou uma variabilidade expressiva. A menor amplitude foi registrada no complexo
metamorfico Araticum, com apenas 58 m, enquanto a maior foi encontrada na suite intrusiva
Canindé, com 138 m, seguida pelo complexo Belém do Sao Francisco, com 116 m, sendo que
metade dos dados dessa unidade tem amplitude menor ou igual a 85 m. A unidade Serra do
Catu apresentou 96 m, enquanto os Granitdides apresentaram 105 m. Por fim, a suite intrusiva
Chorroch¢ apresentou 77 m de amplitude topografica média. Os maiores valores de amplitude

altimétrica estdo associados a presenca de relevos residuais.



96

As bacias apresentaram integral hipsométrica (HI) em um intervalo de 0,32 < HI < 0,48
que caracteriza o relevo como senil (e.g., HI < 0,35) e maduro (e.g., 0,35 < HI < 0,60), segundo
a proposta de Strahler (1952). Isso significa que mais da metade da quantidade de massa
disponivel ja foi removida do conjunto dessas bacias. A média desse parametro foi de 0,40. O
menor valor de foi encontrado na bacia do rio Jacaré, com 0,32. Essa foi a unica bacia a ser
classificada como senil. As bacias restantes foram classificadas como maduras. A bacia do riacho
do Bobo apresentou HI de 0,48, sendo a maior registrada no conjunto de bacias. A bacia do rio
Boa Vista, que ¢ a mais proxima de Xingo6, apresentou HI = 0,45. A bacia do rio Farias apresentou
HI = 0,42 que esta proximo da média regional. Esse valor ¢ mais elevado na bacia do riacho
Grande, com 0,44. A bacia do Capid, que ¢ a maior da area de estudo, apresentou HI = 0,41.
Finalmente, a bacia do Boqueirao apresentou HI de 0,34. A forma que caracteriza o terco final
das curvas hipsométricas (Fig. 27) ¢é a presenca de uma queda abrupta. Essa feicdo ¢ mais
pronunciada nas bacias do riacho do Bob6 e Boa Vista, as menores analisadas. Porém, ao cruzar
os dados de HI com a area de drenagem verificou-se que ndo hd uma relacdo de dependéncia entre
essas variaveis (p = -0,07). Porém, observou-se que os valores de HI aumentam com a distancia

até o Atlantico (p = 0,66) e diminuem com a distancia até¢ Xing6 (p =-0,74).

Fig. 27 — Curvas hipsométricas das bacias analisadas. O menor valor de HI foi encontrado na
bacia do rio Jacaré e o maior na bacia do riacho do Bobo.
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7.6 Lineamentos

Foram mapeados 1.124 lineamentos negativos, com um comprimento que variou de 366
m até 21 km (Fig. 28). O comprimento médio dos lineamentos dessa classe ¢ de 3 km. Metade
dos lineamentos negativos tem comprimento menor ou igual a 2,6 km. A curtose foi de 7,8,
classificada como leptocurtica, que indica que o pico de frequéncia estd proximo a origem. O
coeficiente de assimetria foi de 2 e indica que a distribuicao de frequéncia tem uma cauda a
direita. Existe uma relacdo entre as maiores densidades de lineamentos negativos e a presenca
de knickpoints. No baixo curso das bacias analisadas existe uma alta densidade de lineamentos
negativos (e.g., 0,5 km/km?). Também ha uma grande concentragdo de vales lineares no macigo
de Mata Grande e em porgdes externas as bacias. Os lineamentos negativos apresentam uma
predominancia no primeiro quadrante, com direcao nordeste. O vetor médio da distribuicdo de
frequéncia por azimute foi de 30° £ 2°. Esse trend acompanha as estruturas regionais (Fig. 29).

Foram mapeados 489 lineamentos positivos, uma quantidade 2,3 vezes menor que a de
lineamentos negativos. A média do comprimento foi superior a encontrada nos lineamentos
negativos e atingiu 4,1 km, variando de 74 m até 29,5 km. A mediana dos dados 3,4 km e denota
que metade dos lineamentos tem comprimento igual ou inferior a esse valor. Assim como foi
verificado para a distribui¢cdo dos lineamentos positivos, a distribuicao de frequéncia dos dados
de lineamentos positivos foi classificada como leptocurtica (K = 16,5). O coeficiente assimetria
foi de 2,89 e indica que os dados estdo concentrados proximos a origem. A espacializa¢do da
densidade de lineamentos positivos apresenta no minimo trés nucleos. O primeiro agrupamento
distinguivel ¢ o macico de Mata Grande, que também concentra lineamentos negativos. O
segundo estd nas proximidades da bacia do rio Jacaré, entre zonas de cisalhamento e, por fim,
o terceiro esta fora do dominio das bacias. Os lineamentos positivos também possuem um trend
nordeste, acompanhando as estruturas regionais (Fig. 25). O vetor médio ¢ 44° + 6°, um pouco

maior que nos lineamentos positivos, mas dentro do desvio padrao.



Figura 28 — Lineamentos negativos e positivos mapeados sobrepostos a densidade. Notar que existe uma relacéo espacial entre a
distribui¢do de knickpoints e densidade de lineamentos negativos.
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Atitude dos planos de foliagdo, que incluem dire¢ao e angulo de mergulho de milonitos
em falhas transcorrentes, compreendem 151 mensuragdes realizadas em campo pelo Servigo
Geologico do Brasil durante o mapeamento geologico de Alagoas, na escala de 1:250.000
(MENDES etal., 2017). A projecao dos planos em uma rede de igual area no hemisfério inferior
demonstra que grande parte mergulha para nordeste, sudeste e leste, ocupando o primeiro e
segundo quadrante. O menor niimero de planos mergulha para oeste, noroeste e sudeste, no
terceiro e quarto quadrante. A foliagdo milonitica (n = 8) geralmente apresenta alto angulo de
mergulho, com média de 61°, enquanto o resto dos planos (n = 143) apresenta 36° em média,
semelhante ao angulo de orientacdo dos lineamentos. O vetor médio dos polos normais aos

planos de foliacao foi de direcao 254° e mergulho de 73°.

Figura 29 — Da esquerda para direita, lineamentos negativos, positivos e planos de foliacao.
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8. DISCUSSAO

A reunido dos dados morfométricos, junto com as analises morfoestruturais, sugere que
o relevo do baixo curso do rio Sdo Francisco encontra-se em um estado transiente, respondendo
ao ultimo episodio de rebaixamento do nivel de base, com assinaturas expressas na morfologia
de canais e encostas. E, mais importante, esse processo nao assume um carater restrito e
particular, mas tem uma manifestacdo espacial regional e consistente em todas as bacias que
foram analisadas (Boa Vista, Capia, Bobo, Grande, Boqueirao, Farias e Jacar¢), além do proprio
vale do rio Sao Francisco. Outro ponto que corrobora com essa interpretacao sao os achados de
Nascimento (2020) que mapeou knickpoints nas bacias dos rios Moxotd, Capid, Ipanema e
Traipu. Com excecdo do Moxotd, todos esses rios apresentam rupturas nas proximidades do rio

Sao Francisco, indicando que a vaga erosiva responsavel por sua morfogénese se iniciou a, no
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minimo, 88 km do Atlantico. Esse limite também ¢ préximo do contato entre o embasamento e
a bacia sedimentar Sergipe-Alagoas. Provavelmente, ndo existe rupturas expressivas na foz do
Moxoto por ele estar situado a montante das principais quedas do rio Sao Francisco. Por isso,

¢ preciso tratar da morfologia do perfil longitudinal do rio Sao Francisco (Fig. 30).

Figura 30 — Perfil longitudinal do rio Sao Francisco. Notar os patamares (Xingo, Paulo
Afonso e Itaparica) e também a declividade dos trechos.

1200 |
1000 |

800 — =

S =08 m/km 5=0,1 m/km $=0,8 m/km

600 — —

Rio Sa0 Francisco
400 — —
Itaparica o

Paulo Afonso

Elevagéo [m]

’ e e o Distancia [km] o o e o
O perfil do rio Sao Francisco ¢ marcado por uma série de grandes quebras na regido de
sua cabeceira em Minas Gerais, onde a declividade ¢ de aproximadamente 0,8 m/km. O rio
entdo segue por uma regido de declividade suave (S = 0,1 m/km), onde desenvolveu um amplo
vale aluvial, com largura de at¢ 16 km (MESCOLOTTI et al. 2021). Entretanto, antes de
desaguar no Atlantico, o rio abruptamente desce quase 300 metros em menos de 400 km. O
padrao de ruptura proximo a desembocadura se repete em seus tributarios, um exemplo de
geometria fractal e proporcionalidade. E, a primeira vista, essas rupturas parecem ser
indistintas. Isso acontece por uma distor¢ao de escala. A escala horizontal contempla mais de
3.000 km, enquanto a vertical apenas 1,2 km. Isso faz com que as distancias entre as rupturas
escalonadas parecam uma Unica quebra. Porém, uma analise mais pormenorizada permite
visualizar que elas sdo escalonadas e essa configuracdo geomorfologica permitiu a construgao
dos grandes lagos das hidrelétricas de Xingd, Paulo Afonso e Itaparica. No setor final, foi
registrada uma declividade de 0,8 m/km, assim como nas cabeceiras, garantindo um grande
poder de incisdo da corrente, uma vez que a declividade ¢ um dos pardmetros que define a
tensao de cisalhamento basal (e. g., WHIPPLE et al. 2000).
Porém, ha uma ressalva importante. Os dados altimétricos utilizados registram a
elevacdo da superficie, entdo, em areas com a presenca de barragens, a cota registrada ¢ a da

lamina d’agua dos reservatérios. Mesmo assim, prop0s-se trés patamares no baixo e sub-médio
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Sdo Francisco: Xing6, Paulo Afonso e Itaparica. O patamar mais baixo ¢ Xing6, com cerca de
140 metros. O nivel intermediério ¢ Paulo Afonso, que dista 56 km a montante de Xingd, com
250 metros. O degrau mais alto € marcado por Itaparica, a 32 km de Paulo Afonso e 300 metros
de elevagao. Esses niveis identificados a partir da topografia digital também estdo presentes no
perfil longitudinal do rio Sdo Francisco elaborado por Halfeld (1860) a partir de técnicas de
levantamento topografico. Em todas essas catadupas, o canal do rio Sdo Francisco se estreita a
jusante, apresenta leito rochoso e encostas com alto angulo de inclinagao (e. g., MORAES
REGO, 1945; HALFELD, 1860). O escalonamento sugere que a incisdao do canion do Sao
Francisco se deu em, no minimo, trés fases, como sugerido por Ab’saber (1997). Outra
implicagdo dessa constatacao € cronoldgica. A morfogénese dos patamares ¢ diacronica, sendo
que Itaparica ¢ o mais antigo ¢ o de Xing6 ¢ o mais recente. Um modelo simplificado da

evolugdo dos knickpoints ¢ mostrado a seguir (Fig. 31).

Figura 31 — Modelo de propagacdo de vaga erosiva, nucleagdo de knickpoints e formacao de
vales suspensos no baixo curso do rio Sdo Francisco. Notar também que o processo de incisdo é
controlado, dentre outras coisas, pelo padrao de fraturamento do embasamento.
(adaptado de Gallen e Wegmann, 2015).

Com a disposicao sugestiva dos knickpoints mapeados e as cotas das rupturas do rio S@o
Francisco nao ¢ dificil visualizar uma vaga erosiva que cruzou a desembocadura dos tributarios,
como descrito em modelos tedricos de propagacao de ondas de incisdo (e.g., GARDNER, 1983;
BERLIN; ANDERSON, 2007). Aqui, sugere-se que a maior parte dos knickpoints mapeados
sdo correlatos ao patamar de Xing6 e ndo a Paulo Afonso ou ainda Itaparica. Esses representam
0 grupo mais representativo do baixo Sao Francisco, formado por rupturas abruptas em
confluéncias, abaixo da cota de 200 metros. O outro grupo pode ser associado ao patamar de
Paulo Afonso e que também foi mapeado, de forma independente utilizando a relacdo
declividade extensdo, por Nascimento (2020) na bacia do rio Ipanema. Porém, ndo se verifica

essa aglutinacdo correlata a Paulo Afonso na maioria das bacias, apenas nos vales do Capia e
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Ipanema. Isso pode indicar que a vaga erosiva filiada ao patamar de Paulo Afonso j& tenha
cruzado as bacias menores até suas cabeceiras ou simplesmente elas ndo foram mapeadas por
apresentarem uma amplitude altimétrica menor que o limiar vertical adotado no mapeado de
rupturas. O grupo de knickpoints filiado a migracao do patamar Xing6 também foi mapeado por
Nascimento (2020) na bacia do rio Traipu (Fig. 32).

E importante notar que a elevagdo dos knickpoints aumenta levemente & medida que se
afastam da possivel origem da queda do nivel de base. Para Duran ef al. (2019) isso tem uma
implicagcdo importante porque sugere que a retracdo dos knickpoints foi relativamente curta
comparada as dimensdes do canal em um evento subito ou efémero. A andlise dos perfiz y-z
também demonstra que as rupturas tem uma relagao genética, dado que se apresentam em clusters
de elevacao e distancia normalizada pela area de drenagem a montante (e.g., PERRON;
ROYDEN, 2013). A pequena amplitude entre os valores de  para a aglutinacao de knickpoints
sugere que a queda do nivel de base foi diacronica e isso ¢ contemplado por um cenério de
retragdo comandada pelo vale do rio Sdo Francisco e que adentra a rede tributaria (e. g,
SCHWANGHART; SCHERLER, 2020). Os canais a jusante dos knickpoints apresentam
inflexdes na inclinacdo do espaco y-z que sugerem um maior poder incisivo dos canais,
delimitado também pelos maiores valores de Ky, SL, inclinagdo das encostas e amplitude
altimétrica. Fora as maiores inflexdes encontradas na proximidade com o rio Sao Francisco, os
canais sao linearizados pela relagdo no espaco y-z. Contudo, nas regides de cabeceira, essa relacao
¢ modifica, sendo caracterizada por contrastes de -z que podem sugerir que a geometria da

drenagem se encontre instavel e susceptivel a reorganizacao (e.g., YANG et al. 2015).

Figura 32 — Knickpoints mapeados por este estudo e por Nascimento (2020),
com indicacao da sua distdncia em direcdo ao nivel de base geral.
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Assumindo um modelo de propagacao de uma onda de incisdo, pode-se conjecturar que
a queda de nivel de base foi comunicada pelo rio Sao Francisco primeiro ao vale do Traipu, em
seguida ao Ipanema, depois ao Jacaré, Farias, Boqueirao, Grande, Bobd, Capia e, finalmente,
Boa Vista. Isso explica porque varios parametros mensuradas, como inclina¢do das encostas,
incisdo vertical (Fig. 27), declividade dos canais, amplitude topografica, integral hipsométrica,
dentre outros, demostraram uma rela¢ao de dependéncia inversamente proporcional a distancia
a partir do patamar de Xing6 e diretamente proporcional a partir da distancia do Atlantico. Isso
indica que quanto maior o tempo decorrido a partir da queda do nivel de base, mais obliterado
se torna o sinal geomorfologico. Ainda segundo os principios tedricos que descrevem o
processo de retragdo de knickpoints sobre leito rochoso, cada vez que o patamar Xing6 cruzou
a desembocadura de um tributério, sua velocidade de retragdo foi reduzida (e.g., CROSBY;
WHIPPLE, 2006; BERLIN; ANDERSON, 2007). O mesmo acontece ao cruzar litologias com
alto grau de resisténcia a erosdo fluvial. Também foi constatado que grande parte dos
knickpoints nao ocorrem nas proximidades de contato litologico, mesmo comparando com a
base cartografica de escala de 1:50.000. Porém, em contra partida, muitos vales seguem
encaixados em falhas sobre o embasamento proterozdico, com baixa sinuosidade.

Como consequéncia do processo de retracdo, vales suspensos foram formados nas
desembocaduras de pequenos tributarios, com baixa hierarquiza¢ao. O contraste areal entre o
Sao Francisco e seus tributérios € gritante. Por exemplo, a drea da bacia do rio Capia € cerca de
300 vezes menor que a do Sao Francisco. Essa proporc¢ao contrastante também foi observada
entre canais troncos e tributarios das bacias analisadas, porém, com maior énfase ao longo do
rio Capid. Isso significa que a velocidade de ajuste entre os rios tributdrios e seus coletores ¢
distinta, em funcao da area de drenagem. Ao contrario do que ja foi reportado em outras regides
do Brasil e do mundo, os vales suspensos do baixo Sao Francisco ndo estdo concentrados na
regido de cabeceira (e.g., COELHO NETTO, 2003; GALLEN; WEGMANN, 2015; MARENT;
VALADAO, 2019). As simulagdes numéricas e os modelos conceituais indicam que essas
feicdes sao formadas a partir do aumento abrupto do gradiente na confluéncia de um rio
tributario e seu nivel de base (e.g., WOBUS et al. 2006; CROSBY et al. 2007). No primeiro
momento, as taxas de incisdo aumentam com o incremento da pendente, até atingir um pico. A
partir desse momento critico, as taxas de diminuem e se estabilizam, ancorando o knickpoint
formado no contato entre o canal do tributério e o vale do rio tronco.

Uma outra evidéncia independente de que existe uma onda de incisdo em curso se

propagando em direcdo as cabeceiras foi a relag@o entre a declividade das encostas, amplitude



104

topografica e a morfologia das curvas hipsométricas. Existe um notavel aumento do angulo de
inclinagdo das encostas a jusante das principais rupturas. Isso garante também que o
comprimento das encostas foi alongado, tendo em mente que os canais representam o nivel de
base ¢ a jusante das rupturas também ha uma maior amplitude topografica. Esse mesmo padrao
foi observado em uma paisagem transiente nos Apalaches por Gallen et al. (2011). As condigdes
climaticas do semidrido nordestino, bem como a configuracdo geomorfoldgica apresentada,
sugere que as encostas da area de estudo sdo do tipo weathering-limited (limitadas pelo
intemperismo), em que a taxa de aprofundamento do manto de intemperismo ¢ menos eficiente
que os processos de transporte (e.g., PHILLIPS et al. 2019; GOUDIE, 2013). Essa condigdo ¢
importante porque afeta o acoplamento entre as encostas e o canal, aumentando sua
conectividade. A morfologia das curvas hipsométricas apresentam uma queda abrupta na faixa
de baixa elevacao. Esse ¢ um outro indicador da queda do nivel de base, ja que marca uma
inflexdo marcada por encostas ingremes, onde ha o maior nivel de dissecacdo fluvial.

Ainda ha incerteza de onde exatamente se originou a onda de incisdo comanda pelo rio
Sao Francisco, que ¢ uma questao fundamental para equacionar o problema da formacao do
canion e dos knickpoints em tributarios. A analise conjunta dos tributarios também nao pode
ser realizada sem antes responder essa questao. Além disso, com a defini¢do desse parametro,
ajudaria a dar inicio ao posicionamento temporal da epigenia do Sdo Francisco e sua rede
tributaria. A estimativa mais conservadora feita aqui foi que o patamar de Xingd migrou cerca
de 95 km, considerando a foz do rio Traipu como ponto inicial. A literatura traz taxas variadas
para o processo de retracdo de knickpoints. Por exemplo, Berlin e Anderson (2007), assumiram
uma queda de nivel de base iniciada a 8 Ma, associada formag¢ao do canion do rio Colorado,
Estados Unidos. Enquanto Crosby e Whipple (2006) associaram mudancas climdticas do ultimo
maximo glacial como sendo a causa da queda do nivel de base na bacia do rio Waipaoa, na Nova
Zelandia. Dito isso, fica claro que a retragao de knickpoints envolve escalas espago-temporais
dispares e que cada regido tem suas particularidades. Além do mais, esse processo ¢ balizado pela
area de drenagem e pelo coeficiente de eficiéncia erosiva que varia com o substrato.

Em relagdo ao numero de knickpoints mapeados por bacia ja era de se esperar encontrar
um maior nimero dessas fei¢cdes na bacia do rio Capia, ja que ele possui uma area de drenagem
que € quase 9 vezes maior que a area média das outras bacias contempladas pela analise. Desta
forma, com um maior numero de canais, essa bacia consequentemente abriga mais rupturas. A
relacdo areal desproporcional também explica porque apenas uma ruptura foi mapeada dentro
dos limites do Planalto da Borborema e a maioria esmagadora foi mapeada na Depressao

Sertaneja Meridional. O limiar vertical que calibrou a busca por knickpoints também influencia
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diretamente no nimero de rupturas mapeadas. Utilizou-se um limiar de 18 m que foi semelhante
ao de Alves et al. (2020) na regido amazonica (e.g., 13 a 17 m), mas muito diferente de Calegari
et al. (2021) que utilizou 70 m de tolerancia vertical na prospecgao de rupturas entre a Serra do
Mar e da Mantiqueira, no sudeste do Brasil. Desta forma, esse limiar mostrou-se satisfatorio
para reconhecer as principais rupturas dos perfis longitudinais, mas certamente algumas foram
ignoradas pelo fato de apresentar uma diferenca altimétrica abaixo do limite estabelecido e seu
limite é dependente das caracteristicas topogréaficas regionais. Areas com baixa amplitude
topografica tendem a ter uma tolerancia menor que regides serranas.

Analisando a frequéncia de todas as métricas avaliadas, verificou-se um predominio de
distribui¢des leptocurtica, com assimetria a direita. Isso ¢ uma sutil constatagdo numérica das
caracteristicas fundamentais do relevo da Depressao Sertaneja Meridional, com baixa
amplitude altimétrica e pedimentos rochosos. Isso também indica que a maior parte dos terrenos
abarcados pela andlise sdo constituidos por uma paisagem relicta, que ainda ndo
experimentaram os efeitos da onda de incisdo que esta se propagando através dos baixos cursos
fluviais. Isso também afetou significativamente a concavidade de referéncia que foi utilizada
para a extracao do K, dos canais. Normalmente, assume-se que a concavidade dos canais varia
em um intervalo estreito de 0,4 < 0 < 0,6 (KIRBY; WHIPPLE, 2012; TUCKER; WHIPPLE,
2002). A partir desse intervalo, assume-se geralmente uma concavidade de referéncia de 0,45
(e. g., GAILLETON et al. 2021). Assim, como a concavidade de referéncia dos canais foi de
0,32, isso indica que a declividade diminui lentamente com o aumento da area de drenagem. A
outra implicacdo desse valor ¢ tedrica e derivada do SPIM.

A concavidade ¢ definida pela razdo entre o expoente de area de drenagem m e o
expoente de declividade n, como ilustrado com maior detalhe na se¢do 4.3. Essa razdo ¢ igual
a c¢(1-b), em que c ¢ a taxa de incremento da vazao com a area de drenagem a montante ¢ b
descreve uma propriedade da geometria hidraulica que resume a propor¢ao de que a largura dos
canais aumenta com o aumento da vazao. Os modelos tedricos que descrevem a propagagao de
ondas de incisdo, como ¢ o caso do baixo Sdo Francisco, assumem n = 1 (e. g.,
SCHWANGHART; SCHERLER, 2020; CROSBY; WHIPPLE, 2006). Assumir esse valor para
n implica em definir que a erosao do canal aumenta a um ritmo de 3/2 da tensdo de cisalhamento
basal. Esse expoente ¢ 60% menor que 5/2, assumido para o predominio da abrasdo da carga de
fundo (WHIPPLE et al. 2000). Isso indica que provavelmente os rios estudados tem taxas mais
lentas de incisao de longo prazo do que normalmente se assume para rios de leito rochoso em

outros contextos climaticos e geologicos, como os rios de montanhas.
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Agora, assumindo que n = 1 na area de estudo, m tem que ser, necessariamente, igual a
concavidade de referéncia 0,32. Ainda assim, na equacdo que define m restam duas incognitas,
b e c. A restricdo desses parametros vai depender de estudos de geometria hidraulica nos canais
semidridos que drenam a Depressdo Sertaneja Meridional, que atualmente representa um
grande desafio e uma fronteira do conhecimento, ja que a rede de monitoramento hidrométrico
da Agéncia Nacional de Aguas para rios intermitentes e efémeros é esparsa e com muitas
lacunas no registro histérico. Porém, Leopold e Maddock (1953) mediram o expoente b para
rios dos Great Plains e do sudeste dos EUA na condi¢do de margens plenas e chegaram a um
valor de b = 0,26. Se assumirmos esse valor, seria possivel restringir ¢ para 0,43. Fica entdo a
oportunidade futura de confrontar esses dados tedricos com mensuragdes de campo que ¢ uma
seara convidativa para os estudos dos processos superficiais no Nordeste do Brasil.

A litologia da area de estudo ¢ contrastante e as litologias mais resistentes a erosao
sustentam relevos residuais que despontam em meio a superficie aplainada. Por exemplo,
grande parte das cristas e macicos residuais que sdo observadas ao longo dos vales do rio Boa
Vista, Capia, Bobo, Grande, Boqueirdo e Farias sdo constituidas de monzonitos e quartzo-
sienitos do platon Serra do Catu. A auséncia de relevos residuais ¢ encontrada principalmente
na bacia do rio Jacaré, com auséncia de afloramentos de quartzo-sienitos. Esse ¢ um dos
motivos para que repetidamente essa bacia tenha apresentado os menores valores das métricas
aferidas durante a pesquisa. Além disso, a bacia ¢ marcada por afloramentos do complexo
Araticum, formado por supracrustais com alto grau de metamorfismo, enquanto as demais
bacias tém o predominio de intrusdes plutdnicas na area onde a incisdo dos knickpoints estéa
ativa. Essa regido também ¢ marcada por lineamentos de relevo positivos curvilineos e pela
presenca das zonas de cisalhamento Jeremoabo-Belo Monte e Jacaré dos Homens.

As principais falhas, fraturas e zonas de cisalhamento seguem um trend NE-SW e foi
verificado que essa disposicao controla a orientagdo dos vales, cristas e escarpas. Também foi
verificado, a partir dos dados estruturais, que a maior parte dos planos de foliagdo, que incluem
regides milonitizadas no rebordo de falhas, tem caimento para essa mesma dire¢do, variando
apenas o mergulho. Isso representa que a heranga do embasamento ¢ um fator primordial para
a instalagdo, hierarquizacdo e evolucao da rede de drenagem do baixo Sdo Francisco. Isso
significa que os vales estudados exploram zonas fragilizadas do substrato para dissecar o relevo.
Além disso, todo processo de retracdo foi balizado pelo sistema de fraturamento do
embasamento proterozoico. Esse fator foi determinante para condugdo da onda de incisdo e o
aprofundamento da amplitude entre o fundo dos vales e os divisores hidrograficos. Essa

constatacdo tem um significado especial para a 4rea que tem predominio de estruturas
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deformacionais com reologia ruptil do ciclo Braziliano (e. g., SILVA FILHO et al. 2016).
Porém, em direcdo a bacia do rio Jacaré, hd o predominio de deformagdes ducteis-rupteis. O
controle das estruturas do embasamento também ¢ manifestado pela baixa sinuosidade da
maioria esmagadora dos canais e pelo alto angulo de confluéncia identificado.

Sem uma camada guia no registro estratigrafico que sirva como marcador do inicio da
incisdo do Sao Francisco sobre o embasamento e coberturas, existem poucas perspectivas para
defini¢do do posicionamento desse evento no tempo geologico. Porém, algumas restri¢des
podem ser feitas a partir de principios e informacdes morfoestratigraficos, cronométricos e
paleogeograficas. A primeira ¢ em relacdo as taxas de soerguimento pos-rift na area de estudo.
A cerca de 20 km a montante do patamar Xingd, remanescentes dos estratos dos arenitos e
conglomerados da formagio Tacaratu ocorrem em Olho d’Agua das Flores e formam feigdes
de abrangéncia espacial restrita, mas ilustrativas do processo de inversdo de relevo, com
elevagdo de aproximadamente 450 metros acima do embasamento, com mergulho em dire¢ao
ao hinterland continental. Essa elevacao ¢ surpreendente semelhante a que estdo dispostos os
estratos marinhos aptianos da regido de Itaparica, onde o Sdo Francisco formou meandros
estruturais (e. g., VAREJAO et al. 2016).

Nessa €poca, o nivel do mar era cerca de 150 metros acima do atual (Haq et al., 1987)
indicando que nessa area o soerguimento pos-aptiano, depois do estagio rift, foi de, no minimo,
300 metros. Enquanto isso, na regido da Chapada do Araripe, esse valor atinge 600 metros
(PEULVAST; BERTAND, 2021). Portanto, as feicdes incisas que se observam no relevo
moderno do baixo curso do Sdo Francisco pode ser descritas como uma epigenia, com
abundantes fei¢des transientes. Para Peulvast e Bértand (2021), os baixos planaltos
sedimentares que acompanham as margens o vale do Sao Francisco desde sua inflexdo para o
Atlantico representam um mesmo nivel erosivo. Além disso, esses autores sugerem que o trecho
entrincheirado do Sao Francisco pode representar uma captura de um antigo sistema endorreico
por uma bacia costeira. Porém, os dados apresentados aqui mostram que uma vaga erosiva
induzida por uma queda subita e recente de nivel pode ter formado o entrincheiramento, sem
necessariamente recorrer a uma captura, embora essa hipotese ndo possa ser descartada,
especialmente para o estabelecimento do patamar Itaparica. Entdo, mecanismos alternativos
podem ter formado o canion, ndo apenas um evento Unico de captura. Inclusive, esses processos
podem ter sido diacronicos.

Cruzando as analises morfoestratigraficas disponiveis (e.g., PEULVAST; BERTAND,
2021; KARNER; DRISCOLL, 1999), sugere-se que o encaixamento, epigenia ¢ captura do Sao

Francisco se iniciou no Eoceno. Isso ¢ marcado por varias evidéncias independentes como: 1.
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aumento do fluxo de sedimentos clasticos para a bacia Sergipe-Alagoas, 2. aumento na frequéncia
de turbiditos na plataforma, 3. canions submarinos incisos (KARNER; DRISCOLL, 1999). Como
o0 encaixamento € postulado para este periodo, a migragao dos knickpoints e ajuste das encostas que
foi verificado deve ser, necessariamente, mais recente, possivelmente posicionada no Nedgeno.
Esse cendrio também ¢ apoiado por curvas eustaticas globais, como a de Haq et al., (1987) que
demonstram uma tendéncia de longo prazo de reducdo do nivel de base geral que implica em um
maior poder incisivo para drenagem continental. Outra fonte de informagao que sugere que a
drenagem continental teve um pulso de incisdo durante esse periodo sdo os episodios de
resfriamento a partir de trago de fissdo em apatita de Turner et al. (2008) entre o Eoceno e Mioceno.

Outras informagdes importantes vém das propostas de modelagem numérica do relevo
da Provincia Borborema. Sacek et al. (2019) sugere que ha uma maior importancia do processo
de rebote flexural, enquanto Tribaldos et al. (2017) demonstra que o perfil do Sao Francisco,
com a ruptura que antecede o Atlantico, pode ser obtida por um soerguimento intensificado
durante o Eoceno-Mioceno. A propria elevagdo da Formacao Barreiras, depositada ao nivel do
mar e que alcanca as maiores elevacdes médias no litoral de Sergipe e Alagoas, concorda com
este cendrio (e. g., ROSSETTI et al. 2013). Embora esse pressuposto soerguimento regional
Cenozoico esteja estabelecido, ainda se discute quais mecanismos foram responsaveis por gera-
lo, como processos interativos entre a superficie € o manto superior. Assim, diante de todas
essas evidéncias, sugere-se que grande parte das rupturas, identificadas como uma expressao
morfologica do ultimo episddio de queda do nivel de base, foram originadas pelo soerguimento
da Formagao Barreiras, reconhecidamente pos-miocénica, em conjunto com uma tendéncia de

longo prazo de redugdo continua do nivel global dos oceanos (Fig. 33).
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Figura 33 — Os intervalos de resfriamento termocronologicos de traco de fissao
em apatita para a Depressdo Sertaneja sdo de Turner ef al. (2008), Japsen et al. (2012) e
Jelinek et al (2014), respectivamente. O intervalo de deposi¢do da Formagdo Barreiras ¢ de
Rossetti et al. (2013). A idade da captura do Sao Francisco, frequéncia de turbiditos e
aumento da oferta de clastos a bacia sedimentar Sergipe-Alagoas tem base em Karner e
Driscoll (1999). A linha pontilhada sugere o inicio da migragdo dos knickpoints identificados
nesse estudo. A curva global de nivel eustatico ¢ de Haq et a/. (1987).
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9. CONSIDERACOES FINAIS

Provavelmente, as anomalias identificadas estejam relacionadas ao soerguimento
recente da area de estudo, durante o intervalo que sucede a deposi¢do da Formagdo Barreira,
embora falte uma analise geograficamente mais abrangente, incluindo toda a extensdo Baixo e
Submédio Sao Francisco, além de investigagdes morfoestratigraficas que contemplem a zona
de transferéncia da bacia Tucano-Jatoba e a bacia marginal Sergipe-Alagoas. Sugeriu-se que a
incisdo da drenagem foi comandada, em primeiro lugar, pelo soerguimento recente da area de
estudo, combinada a uma tendéncia de longo prazo de redug¢do do nivel do mar. Ficou
demonstrado que o rejuvenescimento dos pedimentos semiaridos estd subordinado pela
migracao ativa de knickpoints em dire¢ao as cabeceiras, que produz um padrao sistematico de
niveis de incisdo, balizado, sobretudo, por falhas e fraturas herdadas do embasamento
Proterozoico. A velocidade de ajuste contrastante entre rios troncos e tributérios foi responséavel

por formar vales suspensos em pequenas bacias hidrograficas.
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Outro ponto que precisa ser explorado ¢ o papel das estruturas ripteis do embasamento,
além do controle do encaixamento dos vales fluviais, ja que a reativagdo dessas estruturas pode
nuclear knickpoints. Também ¢ preciso avancar com os estudos de geometria hidraulica de rios
intermitentes e efémeros. A onda de incisao criou assinaturas geomorfoldgicas expressivas da
queda do nivel de base no baixo Sao Francisco e observou-se uma dependéncia expressiva das
métricas aferidas e sua distancia até o Atlantico. Os canais se tornam mais declivosos, assim como
as encostas a jusante das principais rupturas de relevo. Além disso, ficou demonstrado que a
litologia € responsavel por criar padroes morfométricos que se sobrepdem sobre a analise de
queda do nivel de base, como ficou comprovado na bacia do rio Jacaré. Os rios de leito rochoso
da Depressao Sertaneja Meridional sdo subordinados ao controle passivo de falhas e fraturas onde
seguem encaixados. Esse controle também foi evidenciado pelo alinhamento preferencial de
escarpas e cristas seguindo o frend regional das estruturas herdadas do embasamento

Proterozoico, além da baixa sinuosidade dos canais e do alto angulo das confluéncias mapeadas.
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