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RESUMO 

O Neoproterozoico foi marcado por intensas mudanças climáticas que foram acompanhadas 

pela reorganização das massas continentais a nível global. Estes eventos climáticos estão 

representados pelas glaciações globais Sturtiana e Marinoana registradas nas rochas do 

período Criogeniano. O rearranjo das massas continentais esteve marcado pela ruptura do 

supercontinente Rodinia (870 – 750 Ma) e posterior colisões intracratônicas (600 Ma) que 

geraram a amalgamação de Gondwana, que por sua vez originou diversos orógenos como o 

Cinturão Araguaia. Esta unidade geotectônica neoproterozóica situada na porção norte da 

Província Tocantins, é composta pelas rochas sedimentares do Supergrupo Baixo Araguaia, 

que está subdividido nos grupos Estrondo e Tocantins. O Grupo Tocantins é constituído pelas 

formações Pequizeiro e Couto Magalhães. Na região de Redenção, a empresa WMC 

Resources Ltda furou vários testemunhos de sondagem, denominados de SMD, para 

desvendar a gênese do prospecto São Martim. Inicialmente, as rochas carbonáticas e 

siliciclásticas sem indícios de metamorfismo, nestes testemunhos (SMD 08 e SMD 15), foram 

posicionadas na Formação Couto Magalhães. Contudo, a definição original desta unidade 

envolve rochas com metamorfismo de baixo grau. Este fato motivou uma revisão 

litoestratigráfica da Formação Couto Magalhães que ocorre em subsuperfície na região de 

Redenção, além da reconstituição paleoambiental proposta no trabalho original. Assim, esta 

unidade foi redefinida, na região de estudo, exclusivamente com base em suas características 

litológicas e denominadas de Formação São Martim (rochas carbonáticas) e Formação Rio 

Arraias (rochas siliciclásticas). Devido aos poucos testemunhos que existem não é possível 

definir sua extensão lateral em subsuperfície. Para alcançar os objetivos propostos foram 

realizadas análises faciológicas, prográficas e geoquímicas isotópicas, assim como 

interpretações de microfácies sedimentares e microestruturas glaciais. A porção mais basal 

dos testemunhos é caracterizada pela ocorrência de formações ferríferas bandadas (Banded 

Iron Formation, BIF) que são interpretadas como o assoalho da bacia, estas formações tem 

idade e similitude composicional correlacionável com as BIF’s da Formação Carajás. Na 

sequência sobrejacente foram definidas dezenove fácies sedimentares que foram agrupadas 

em quatro associações de fácies correspondentes. Na Formação São Martim as rochas 

carbonáticas são interpretadas como o registro de um ambiente de plataforma carbonática 

(AF1) que se encontra em contato discordante com os BIF’s. A Formação Rio Arraias é 

caracterizada pelos depósitos de turbiditos de planície de talude ricos em lama-areia (AF2), 

glacial (AF3) e turbiditos de planície de talude ricos em areia (AF4). As idades destas rochas 

foram inferidas a partir do levantamento bibliográfico. Idades meso-arqueanas (2.952,3 ± 7,3 
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Ma e 2.994,0 ± 5,8 Ma) dos BIF´s  foram determinadas com base em dados U-Pb (SHRIMP) 

de zircões detríticos. Não há idades disponíveis para os carbonatos da Formação São Martim. 

As idades obtidas para as rochas siliciclástica da Formação Rio Arraias estão baseadas na 

metodologia Pb/Pb em pirita clástica (716 a 670 Ma), piritas diagenéticas (668– 616 Ma) e 

pirita em veios (438 Ma – 394 Ma). Assim como idades Sm/Nd de proveniência sedimentar 

entre 1660 Ma, 1710 Ma e 1720 Ma em clastos de diamictitos da Formação Rio Arraias. 

Adicionalmente, foram datadas rochas piroclásticas riolíticas (idades U-Pb) de 634±21 e 

624±11 Ma sobrepostas diretamente aos depósitos glaciais da Formação Rio Arraias. 

Conforme estas idades geocronológicas são inferidas neste trabalho uma idade criogeniana 

para a sequência sedimentar carbonática-siliciclástica. O primeiro evento de sedimentação 

após a formação das BIF’s foi à deposição de sedimentos carbonáticos que compõem a AF1, 

o contato entre estas duas associações é abrupto e caracterizado pela presença de uma fina 

camada de folhelho negro. A AF1 é constituída na porção basal por mudstone pseudonodular 

a pseudolaminar, as quais apresentam estruturas geradas por compactação química como 

dissolution seams e estilólitos, além de finos níveis de tufo vulcânico, na porção superior se 

encontram as fácies de brecha carbonática e siltito com laminação ondulada. O segundo 

evento de deposição foi possivelmente marcado pela subsidência da bacia gerada pelo 

fechamento pós-colisional dos crátons Amazônico com São Francisco/Congo, onde se 

depositou a AF2 que é composta por arenitos maciços e com laminação plano-paralela, 

truncada por onda e deformada, ritmitos com laminação plano-paralela e truncada por onda, 

pelitos maciços e com laminação plano-paralela. O terceiro evento de sedimentação ocorreu 

no máximo avanço glacial e subsequente rebaixamento do nível do mar, com a deposição dos 

materiais correspondentes à AF3. Esta associação está constituída por diamictitos foliados e 

maciços associados à deposição de sedimentos a partir de geleiras que avançam nos corpos de 

água. A transição entre a AF2 e AF3, apresenta camadas com deformações possivelmente 

produzidas por glaciotectônica. O quarto evento de sedimentação está marcado por um rápido 

degelo acompanhado de um aumento do nível do mar que aumentou o potencial de 

preservação dos depósitos subglaciais e possivelmente controlou a deposição dos materiais da 

AF4. Esta associação é composta por arenitos maciços e com laminação plano-paralela, 

ondulada, truncada por onda e deformada, em menor proporção ritmitos com laminação 

plano-paralela e truncada por onda e finas camadas de pelitos maciços, além de dois níveis de 

brecha siliciclástica. Em resumo, é proposta uma nova definição litoestratigráfica 

neoproterozoica para o Cinturão Araguaia que sugere pela primeira vez que a plataforma, em 
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determinados períodos, esteve submetida a processos glaciais possivelmente dentro do 

contexto de Snowball Earth, precisamente a glaciação Marinoana. 

 

Palavras-chave: Cinturão Araguaia. Neoproterozoico. Formação São Martim. Formação Rio 

Arraias. Snowball Earth. Marinoana. 
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ABSTRACT 

The Neoproterozoic age was marked by intense climatic changes that were accompanied by 

the reorganization of the continental masses at a global level. These climatic events are 

represented by the Sturtian and Marinoan Snowball Earth glaciations registered in the rocks of 

the Cryogenic age. The rearrangement of the continental masses was marked by the rupture of 

the Rodinia (870 - 750 Ma) and subsequent intracratonic collisions (600 Ma) that generated 

the amalgamation of Gondwana, which in turn originated several orogens such as the 

Araguaia Belt. This Neoproterozoic geotectonic unit located in the northern portion of the 

Tocantins Province, is composed of the sedimentary rocks of the Baixo Araguaia Supergroup, 

which subdivided into the Estrondo and Tocantins Groups. In the region of Redenção, the 

company WMC Resources Ltda drilled several cores, called SMD, to unveil the genesis of the 

São Martim prospect. Initially, the carbonate and siliciclastic rocks without evidence of 

metamorphism, in these cores (SMD 08 and SMD 15), were positioned in the Couto 

Magalhães Formation. However, the original definition of this unit involves rocks with low-

grade metamorphism. This fact led to a lithostratigraphic review of the Couto Magalhães 

Formation that occurs on a subsurface in the Redenção region, in addition to the 

paleoenvironmental reconstitution proposed in the original work. Thus, this unit was 

redefined, in the study region, exclusively based on its lithological characteristics and named 

São Martim Formation (carbonate rocks) and Rio Arraias Formation (siliciclastic rocks). Due 

to the few testimonies that exist, it is not possible to define its lateral extension in subsurface. 

To achieve the proposed objectives, faciological, sedimentological and geochemical analyzes 

were performed, as well as interpretations of sedimentary microfacies and glacial 

microstructures. The most basal portion of the cores is characterized by the occurrence of 

banded iron formations (BIF) that are interpreted as the basin floor, these formations have age 

and compositional similarity correlated with the BIF’s of the Carajás Formation. In the 

overlying sequence, nineteen sedimentary facies were defined, which were grouped into four 

facies associations corresponding. In the São Martim Formation, carbonate rocks are 

interpreted as the record of a carbonate platform environment in an epicontinental sea (AF1) 

that is in discordant contact with the BIF’s. The Rio Arraias Formation is characterized by 

deposits of mud-sand-rich slope plain turbidites (AF2), glacial (AF3) and sand-rich slope 

turbidites (AF4). The ages of these rocks were inferred from the bibliographic survey. Meso-

Archean ages (2,952.3 ± 7.3 Ma and 2,994.0 ± 5.8 Ma) of the BIF´s were determined based 

on U-Pb (SHRIMP) data of detritical zircons. There are no ages available for carbonates from 

the São Martim Formation. The ages obtained for the siliciclastic rocks of the Rio Arraias 
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Formation are based on the Pb / Pb methodology in clastic pyrite (716 to 670 Ma), diagenetic 

pyrites (668–616 Ma) and vein pyrite (438 Ma - 394 Ma). As well as Sm / Nd ages of 

sedimentary provenance between 1660 Ma, 1710 Ma and 1720 Ma in diamictite clasts of the 

Rio Arraias Formation. Additionally, rhyolitic pyroclastic rocks (ages U-Pb) dated 634 ± 21 

and 624 ± 11 Ma superimposed directly on the glacial deposits of the Rio Arraias Formation. 

According to these geochronological ages, a Cryogenian age for the carbonate-siliciclastic 

sedimentary sequence is inferred in this work. The first sedimentation event after the 

formation of BIF was the deposition of carbonate sediments that make up AF1, the contact 

between these two associations is abrupt and characterized by the presence of a thin layer of 

black shale. The AF1 is constituted in the basal portion by pseudonodular to pseudolaminar 

mudstone, which present structures generated by chemical compaction such as dissolution 

seams and stylolites, in addition to fine levels of volcanic tuff, in the upper portion are the 

carbonate and siltstone breccia facies with wavy lamination. The second deposition event was 

possibly marked by the subsidence of the basin generated by the post-collisional closure of 

the Amazon with São Francisco / Congo cratons, where the AF2 was deposited, which is 

composed of massive sandstones and with plane-parallel lamination, truncated by wave and 

deformed, rhythms with plane-parallel lamination and truncated by wave, massive mudstones 

and with plane-parallel lamination. The third sedimentation event occurred at the maximum 

glacial advance and subsequent lowering of sea level, with the deposition of materials 

corresponding to AF3. This association is made up of foliated and massive diamictites 

associated with the deposition of sediments from glaciers that advance in water bodies. The 

transition between AF2 and AF3, presents layers with deformations possibly produced by 

glaciotectonic. The fourth sedimentation event is marked by a rapid thaw accompanied by an 

increase in sea level which increased the potential for preservation of subglacial deposits and 

possibly controlled the deposition of AF4 materials. This association is composed of massive 

sandstones with planar-parallel, wavy, wave-truncated and deformed lamination, to a lesser 

extent rhythms with planar and wave-truncated lamination and thin layers of massive 

mudstones, in addition to two levels of siliciclastic breccias. In summary, a new 

Neoproterozoic lithostratigraphic definition for the Araguaia Belt is proposed that suggests for 

the first time that the platform, in certain periods, was subjected to glacial processes possibly 

within the context of Snowball Earth, precisely to the Marinoan glaciation. 

 

Keywords: Araguaia Belt. Neoproterozoic. São Martim Formation. Rio Arraias Formation. 

Snowball Earth. Marinoana. 
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CAPÍTULO 1 INTRODUÇÃO 

1.1  APRESENTAÇÃO 

Durante o Neoproterozoico grandes flutuações eustáticas do nível do mar foram 

acompanhadas por extremos climáticos caracterizados por glaciações globais, denominadas 

de Sturtiana e Marinoana que estão registradas nas rochas do Criogeniano de várias regiões 

cratônicas do mundo (Hoffman et al. 1998, Hoffman & Schrag 2002, Hoffman et al. 2017, 

Kirschvink 1992, Young 1995). Adicionalmente, ocorreu uma grande reorganização das 

massas continentais entre 750 e 550 Ma (Hasui et al. 2010), que iniciou-se com a ruptura de 

Rodinia (870 – 750 Ma, Gorayeb et al. 2004, Gorayeb et al. 2008) e posterior colisões 

intracratônicas (600 Ma) que gerou a amalgamação de Gondwana Oeste (Gorayeb et al. 2020, 

Hasui 2010, Trindade et al. 2006). A colisão destas massas deu origem às faixas de 

dobramentos brasilianas da Província Tocantins Araguaia, Paraguai e Brasília (Abreu 1990, 

Almeida et al. 1981, Alvarenga et al. 2000, Brito-Neves & Cordani 1991, Daly et al. 2014, 

Hasui et al. 1977, Hasui et al. 1980, Hasui et al. 1984, Herz et al. 1989, Moura & Gaudette 

1993, Pimentel et al. 2000, Trompette et al. 1993, Valeriano et al. 2004). 

O Cinturão Araguaia é uma unidade geotectônica neoproterozoica localizada na 

porção norte da Província Tocantins, ao Norte do Brasil, estendendo-se por mais de 1200 km 

na direção N-S, com largura média de 100 km. Limita ao oeste com o Cráton Amazônico e é 

coberto em seus limites norte e leste pelas unidades fanerozoicas da Bacia do Parnaíba 

(Alvarenga et al. 2000). Diversos autores têm se referido à origem do Cinturão Araguaia 

como associada com a colisão continental entre os paleocontinentes Amazônia, África 

Ocidental, São Francisco-Congo e do bloco Parnaíba durante a orogenia Pan-Africana / 

Brasiliana (Almeida et al. 1981, Daly et al. 2014, Gorayeb et al. 2020, Moura & Gaudette 

1993). Geralmente, os corpos ofiolíticos inseridos tectonicamente na Formação Couto 

Magalhães, durante a colisão (Barros & Gorayeb 2019, Gorayeb et al. 2020, Miyagawa & 

Gorayeb 2013), são considerados remanescentes da crosta oceânica que foi formada durante a 

fase extensional tectônica inicial do Cinturão Araguaia (Barros 2015, Gorayeb 1989, 

Kotschoubey et al. 2005, Miyagawa & Gorayeb 2013, Paixão & Nilson 2002). As rochas 

sedimentares do Cinturão Araguaia e as unidades ofiolíticas presentes provavelmente estão 

associadas ao rompimento de Rodinia e à posterior assembleia de Gondwana, exibem a 

transição de depósitos oceânicos a continentais presentes na fronteira leste do Cráton 

Amazônico (Hodel et al. 2019). 
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O Cinturão Araguaia, definido por Costa et al. (1988) como um Cinturão de 

cisalhamento oblíquo cavalgante, apresenta as rochas do Neoproterozoico constituídas por 

depósitos carbonáticos e siliciclásticos bem preservados relacionados no passado à Formação 

Couto Magalhães, porém redefinida no presente trabalho como as formações São Martim 

(rochas carbonáticas) e Rio Arraias (rochas siliciclásticas). Na região de Redenção, estado do 

Pará, Figueiredo et al. (2007) e Moura et al. (2008) definem estas unidades como depósitos 

carbonáticos associados ao assoalho da bacia e siliciclásticos correspondentes a talude inferior 

dominado por correntes de turbidez. Entretanto, após uma nova avaliação feita neste trabalho 

foram identificadas camadas de diamictitos glaciais, ainda não descritos, intercalados aos 

depósitos tubidíticos. 

Nas últimas décadas na comunidade cientifica tem se desenvolvido uma discussão a 

respeito do posicionamento estratigráfico desta sucessão. No prospecto São Martim Osborne 

(2001), mediante a metodologia de U-Pb (SHRIMP), obteve idades meso-arqueanas (2.952,3 

± 7,3 Ma e 2.994,0 ± 5,8 Ma) para zircões plutônicos extraídos de formações ferríferas 

bandadas (BIF) do embasamento. Villas et al. (2007), apresentam idades modelo Pb/Pb de 

716 – 670 Ma, de 668 – 616 Ma e 438 – 394 Ma correspondentes a pirita clástica, pirita 

diagenética e pirita de veio, respectivamente. Moura et al. (2008), propõem idades modelo 

Sm/Nd (TDM) obtidas em metasiltitos de 1660 Ma, 1710 Ma e 1720 Ma, para a rocha fonte 

destas unidades. Adicionalmente, Osborne (2001) datou rochas piroclásticas riolíticas (idades 

U-Pb) de 634±21 e 624±11 Ma sobrepostas diretamente aos depósitos glaciais da Formação 

Rio Arraias. Conforme a revisão bibliográfica destas idades geocronológicas é inferida neste 

trabalho uma provável idade criogeniana para a deposição dos depósitos glaciais, idade que é 

corroborada com os dados isotópicos obtidos. A descoberta de rochas de idade criogeniana e a 

variação no sinal isotópico de C em calcários logo abaixo destes diamictitos levanta a 

possibilidade do primeiro registro de uma glaciação dentro do contexto de Snowball Earth 

Marinoana no Cinturão Araguaia.  

Em resumo, este trabalho teve como objetivo principal fazer uma reconstituição 

paleoambiental e estratigráfica dos depósitos antes denominados de Formação Couto 

Magalhães a partir da análise e interpretação de furos sondagens na região de Redenção. 

Permitindo assim uma compreensão maior das variações paleoambientais e paleogeográficas 

que influenciaram esta sucessão carbonático-siliciclástica. Além disso, pela primeira vez 

foram identificadas evidências de processos glaciais no registro sedimentar estudado, 

possivelmente dentro do contexto de Snowball Earth. 
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1.2 ÁREA DE ESTUDO 

A área de estudo está localizada no sudeste do estado do Pará, na região de Redenção, 

ao norte do Brasil (Fig. 1.1). O estudo se baseia na análise dos testemunhos de sondagem 

SMD08 e SMD15 cedidos pelo grupo WMC (Western Mining Company) obtidos da 

prospecção do Alvo São Martim. A área de obtenção dos furos SMD, localiza-se ao sul da 

cidade de Redenção, ao longo da estrada para Nova Esperança, entre a PA-287 e a PA-327 

nas coordenadas 49º50’42”; 8° 18’ 05”. 

 

 
Figura 1.1- Localização da área de estudo na região de Redenção no Estado do Pará. O ponto vermelho indica o 

posicionamento dos furos SMD 8 E SMD 15. Modificado de Alvarenga et al. (2000). 
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1.3 OBJETIVOS 

O objetivo geral desta dissertação foi construir um arcabouço estratigráfico associado 

à reconstituição paleoambiental e estratigráfica dos depósitos neoproterozoicos do Cinturão 

Araguaia na região de Redenção, Estado do Pará. Os objetivos específicos foram: a) 

determinar as condições paleoambientais no período de deposição e fazer a redefinição 

estratigráfica dos depósitos; b) posicionar estratigraficamente os depósitos estudados e 

estabelecer a relação com os eventos glaciais globais ocorridos durante o Neoproterozoico 

com base em datações isotópicas e geocronológicas. 

1.4 MATERIAL E MÉTODOS 

Para a reconstituição paleoambiental e estratigráfica dos depósitos neoproterozoicos 

do Cinturão Araguaia na região de Redenção, foram aplicados métodos de análise faciológica 

e microfaciológica de testemunhos, técnicas analíticas laboratoriais e de tratamento dos dados 

que serão descritos abaixo. A prospecção do Alvo São Martim feita pela empresa de 

mineração WMC permitiu a obtenção de testemunhos de sondagem dos depósitos 

sedimentares do Cinturão Araguaia. Atualmente estes testemunhos encontram-se 

armazenados na Universidade Federal do Pará, sob a responsabilidade do Instituto de 

Geociências. 

Neste trabalho se realizou a descrição macroscópica de 731 m (SMD08 641 m, 

SMD15 90 m) aproximadamente de testemunhos de sondagem de diamictitos, rochas 

carbonáticas, pelíticas e BIF (Banded Iron Formation) dos Furos SMD08 e SMD15 (Fig. 1.2), 

os quais apresentam duas (2) polegadas de diâmetro. Dentro das caixas ocorrem intervalos 

não recuperados e/ou que foram retirados para análises anteriores a este estudo. Durante a 

descrição, foi anotada a metragem destes intervalos que faltam material, e representados na 

coluna estratigráfica como “não exposto”. 

 

1.4.1 Análise de fácies e estratigráfica 

O estudo de fácies sedimentares dos furos SMD, seguiu a metodologia proposta por 

Walker (1992) a qual inclui os seguintes critérios: a) Reconhecimento e descrição detalhada 

de estruturas sedimentares, composição litológica, texturas e geometria; b) Associação de 

fácies contemporâneas e geneticamente relacionadas, para refletir os diferentes ambientes e 

subambientes; c) Modelo deposicional, uma representação gráfica geral dos sistemas 

deposicionais, construída com base nas associações de fácies, onde a relação entre os 

diferentes paleoambientes é observada. A nomenclatura das fácies utilizada foi estabelecida 
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conforme a proposta modificada de Miall (1985), na qual são utilizadas siglas composta pela 

primeira letra maiúscula, correspondente à litologia do depósito e a segunda letra (e terceira, 

se necessária) minúscula relacionada à presente estrutura sedimentar. 

 
Figura 1.2- Testemunhos de sondagem furos SMD do prospecto do Alvo São Martim fornecido pela empresa de 

mineração WMC. 

1.4.2 Análise Petrográfica 

 As amostras para análise petrográfica foram selecionadas conforme sua subdivisão 

faciológica e representatividade dentro do furo, foram descritas um total de 55 lâminas 

polidas. As descrições e interpretações das microfácies carbonáticas seguiram a proposta de 
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Flügel (2004) e para sua classificação foi utilizada a proposta de Dunham (1962), que divide 

as rochas carbonáticas conforme a textura. A classificação de rochas siliciclásticas foi baseada 

nas propostas de Tucker (1992 e 2003) e Folk (1974). Em resumo, a descrição petrográfica de 

todas as amostras compreendeu as seguintes etapas: a) Descrição dos constituintes da rocha: 

bioclastos, matriz, cimento, grãos siliciclásticos e feições diagenéticas; b) determinação da 

porcentagem dos constituintes de cada rocha para qual foi realizada a contagem de 300 pontos 

em cada lâmina; c) tingimento com Alizarina vermelho S e ferrocianeto de potássio para a 

diferenciação mineralógica de calcita e dolomita, ferrosa ou não ferrosa; d) nomear as 

microfácies e definir os principais processos diagenéticos atuantes nas rochas estudadas. 

Com o intuito de identificar a presença de deformações produzidas por glaciotectônica 

dentro do registro glacial do Prospecto São Martim, foi realizada a seleção de amostras no 

intervalo 308 do furo SMD08 e no furo SMD15, seguindo principalmente a individualização 

das fácies. As feições microscópicas foram avaliadas em 9 lâminas polidas e descritas 

baseado na proposta de Menzies et al. (2016), para descrições micromorfológicas de 

depósitos glaciais. 

A elaboração de lâminas polidas foi desenvolvida no laboratório de laminação da 

UFPA e o equipamento utilizado para aquisição dos dados de petrografia microscópica foi o 

microscópio ótico Leica, acoplado a uma câmera digital Sony CYBERSHOT, com 3.3 Mega 

Pixels, pertencente ao Grupo de Análise de Bacias Sedimentares da Amazônia (GSED)-IG-

UFPA. 

 

1.4.3 Caracterização Mineralógica e microtextural 

A caracterização mineralógica e microtextural das rochas estudadas foi dividida em 

duas etapas, na primeira foi realizada a análise qualitativa e análise química semi-quantitativa 

de lâminas delgadas e fragmentos de rocha escolhidos sistematicamente em microscopia 

eletrônica de varredura (MEV), acoplado ao analisador de raios-X de energia dispersiva 

(EDS). A fim de reconhecer microtexturas presentes nas amostras de diamictitos foliados 

glaciais, foram extraídos grãos de quartzo para estudar suas superfícies, estes foram revestidos 

com ouro e fotografados usando elétrons secundários. O equipamento utilizado nesta etapa foi 

o Microscópico Eletrônico de Varredura modelo Zeiss LEO-1430, pertencente ao Laboratório 

de Microscopia Eletrônica de Varredura da UFPA (LABMEV-UFPA). A segunda foi à 

análise por difração de raios-X, que proporciona informações das principais fases minerais 

das rochas. Esta técnica consiste na análise mineralógica da rocha pulverizada, utilizando-se 
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um difratômetro X’Pert MPD- PRO PANalytical, equipado com ânodo de Cu (λ=1,5406), no 

Laboratório de Caracterização Mineral da UFPA (LCM). A identificação mineralógica foi 

efetuada com o auxílio do software X’Pert HighScore Plus, que compara os resultados com as 

fichas do banco de dados do International Center on Diffraction Data (ICDD). 

 

1.4.4 Análises Químicas 

1.4.4.1 Geoquímica isotópica de C e O 

A análise isotópica baseou-se na coleta sistemática de amostras da sucessão 

carbonática pertencente ao furo SMD08. As rochas foram pulverizadas com pistilo de ágata, 

evitando-se fraturas e camadas siliciclásticas produzidas pela compactação química na 

diagênese. O material foi enviado ao Laboratório de Geocronologia da Universidade de 

Brasília (UnB) sob supervisão da Profa. Dra. Lucieth Cruz Vieira.  

Os dados isotópicos de C e O foram obtidos no Finnigan Gas Bench II, com a Opção-

Carbonato, que conta com um autosampler com preparação de amostra assistida e interface 

com loop de injeção, com sistema de fluxo contínuo acoplado ao espectrômetro de massa 

Finningan DELTA plus Advantage. O Finnigan Gas Bench II, no modo carbonato, faz uso do 

princípio do banho ácido individual. Ácido fosfórico é adicionado em gotas em cada vial com 

amostra por um sistema de gotejamento completamente automatizado. O CO2 gerado é 

passado lentamente através de um loop amostrador em um fluxo de hélio. Injeções repetitivas 

no loop por uma coluna isotérmica GC cria uma série de pulsos de CO2 puro em He, o qual 

entra no IRMS via um open split. Esse sistema permite alcançar uma precisão de 0.08 ‰ para 

δ18O e de 0.06 ‰ para δ 13C. 

Para os estudos geoquímicos, diferenças relativas nas razões isotópicas são utilizadas 

para reportar abundâncias e variações de isótopos estáveis. Os valores obtidos para as razões 

isotópicas são reportados com a notação δ (valores de δ), que tem a seguinte definição: 

310












 


padrão

padrãoX

R

RR


      

Onde RX é a razão isotópica das amostras (13C/12C e 18O/16O) e R padrão é a razão 

correspondente a um padrão internacional de referência. O valor de δ é a diferença relativa na 

razão isotópica (sempre o isótopo pesado e raro versus o isótopo leve e mais abundante) entre 

a amostra e o padrão, em partes por milhão ou partes por mil (‰) em relação ao padrão 

VPDB (Vienna Pee Dee Belemnite). VPDB é uma escala reconhecida pelo Instituto Nacional 
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de Padrões e Tecnologia (NIST) que é usada para relatar as abundâncias relativas de δ13C ou 

δ18O através da notação delta. 

 

1.4.4.2 Geoquímica isotópica do Sr 

Para a análise de 87Sr/86Sr, 15 amostras com peso total de 50 mg de carbonato 

pulverizado foram enviados ao Laboratório de Geocronologia da Universidade de Brasília (UnB) 

sob supervisão da Profa. Dra. Lucieth Cruz Vieira, onde foram acondicionadas em béqueres de 

Teflon, sendo posteriormente atacadas com ácido acético (0.5N) para dissolver somente a 

fração carbonática e evitar a contribuição de 87Sr e Rb de minerais não carbonáticos presentes 

nas amostras. A razão 87Sr/86Sr das amostras foi determinada pelo espectrômetro de massa de 

ionização termal (TIMS), marca Finnigan MAT 262. As incertezas nas medições do isótopo 

de Sr foram ± 2SE. Análises repetidas do padrão NBS 987 indicaram valores de 0,71028 ± 1 e 

0,71028 ± 2. 
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2 CAPÍTULO 2 CONTEXTO GEOLÓGICO 

2.1 NEOPROTEROZOICO 

O Neoproterozoico compreende idades de 1000-541±1 Ma e atualmente está dividido 

em três períodos, o Toniano representado pela quebra e desarticulação do supercontinente 

Rodínia, o Criogeniano caracterizado por pelo menos dois episódios de glaciação que têm 

registros globais e o Ediacarano que está relacionado ao término da glaciação Marinoana, 

presença da fauna de Ediacara e declínio dos estromatólitos (Hoffman et al. 1998, Hoffman 

1999, Hoffman & Schrag 2002).  

O Criogeniano é caraterizado por mudanças climáticas globais, onde evidências 

paleomagnéticas sugerem que a linha de gelo atingiu o nível do mar próximo ao equador 

durante pelo menos dois episódios glaciais (Schmidt & Williams 1995). Neste período dois 

eventos glaciais são reconhecidos em quase todo o planeta: a glaciação Sturtiana (725 Ma) e a 

glaciação Marinoana (635 Ma), além de uma glaciação, aparentemente mais regional, 

denominada Gaskiers (580Ma) (Halverson et al. 2005, Hoffman et al. 2017) no Ediacarano 

(Fig. 2.1). Existe uma grande discussão sobre se os oceanos estavam cobertos por espessas 

camadas de gelo durante estes eventos, a denominada "hipótese de Snowball Earth" (Hoffman 

et al. 1998, Kirschvink 1992) e a “hipótese de Slushball Earth” onde os oceanos tropicais 

estavam livres de gelo (Hyde et al. 2000). Sendo a Snowball Earth a mais aceita, devido ao 

registro estratigráfico glacial encontrado a nível global, além dos diversos modelos que 

validam a presença de gelo através dos oceanos (Abbot et al. 2010, Abbot et al. 2012, Brasier 

& Sukhov 1998, Burns & Matter 1993, Halverson et al. 2005, Halverson et al. 2007, Hill & 

Walter 2000, Hoffman et al. 2017, MacDonald et al. 2013, Nogueira et al. 2019, Saylor et al. 

1998, Tahata et al. 2013, Tziperman et al. 2012). Quando a liberação de gases vulcânicos 

subaeriais elevou o dióxido de carbono atmosférico a cerca de 350 vezes o nível moderno 

ocorreu uma terminação abrupta da Snowball Earth (Hoffman et al. 1998). O término rápido 

teria resultado no aquecimento desta levando a condições extremas de efeito estufa (Hoffman 

et al. 1998). A transferência de dióxido de carbono atmosférico para o oceano resultaria na 

rápida precipitação de carbonato de cálcio em águas superficiais quentes, produzindo as capas 

carbonáticas observadas globalmente acima dos depósitos glaciais (Hoffman et al. 1998). 
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Figura 2.1- Épocas glaciais na Terra durante o Neoproterozoico. As bandas brancas indicam a duração 

das glaciações globais Sturtiana e Marinoana. O início gradual do Marinoano denota incerteza 
cronométrica. (MacDonald et al. 2010, Denyszyn et al. 2009). Modificada de Hoffman et al. (2017). 

Embora a sequência sedimentar característica de uma Snowball Earth esteja composta 

por depósitos glaciais subjacentes a sucessões calcáreas (Alvarenga et al. 2011, Bandeira et 

al. 2012, Halverson et al. 2005, Hoffman et al. 2017), existem registros destes eventos 

relacionados a espessos pacotes de depósitos siliciclásticos gerados em ambientes marinhos 

profundos (Alvarenga 1988, Araújo & Nogueira 2019, Alvarenga et al. 2011, Domack & 

Hoffman 2011, Etienne et al. 2009, Leather et al. 2002, Le Heron et al. 2012), como os 

descritos neste trabalho. 

 

2.2 CINTURÃO ARAGUAIA 

2.2.1 Aspectos Estruturais e Deformações 

O Cinturão Araguaia corresponde à parte norte do Cinturão Paraguai – Araguaia 

(Almeida et al. 1981). Tem uma orientação geral N-S com aproximadamente 1200 km de 

comprimento e 100 km de largura, ao leste o Cinturão está coberta pelas rochas fanerozoicas 

da Bacia do Parnaíba, enquanto que ao oeste as rochas anquimetamórficas a não metamórficas 

do Cinturão repousam em discordância angular, ou por cavalgamento sobre as rochas do 

Cráton Amazônico (Alvarenga et al. 2000). Ao Sudeste, o Cinturão Araguaia é limitado pelo 

Maciço Goiás (Almeida et al. 1981). Segundo Abreu (1978), Hasui & Costa (1990), Abreu et 

al. (1994), Costa et al. (1988) e Fonseca et al. (1999), a inversão da Bacia Araguaia foi 

caracterizada por uma fase inicial marcada por cavalgamentos com componente oblíqua 

sinistral, vergentes para WNW, enquanto que a fase final ocorreria a intensificação dos 

cavalgamentos e o desenvolvimento de rampas laterais. Tais movimentos seriam integrantes 

da colagem do Cinturão Araguaia ao Cráton Amazônico, tendo ocorrido provavelmente 

durante o Paleoproterozoico (Fonseca et al. 1999). A segunda geração de estruturas é 

representada por zonas de cisalhamento transcorrentes, plástico-rúpteis, atribuídas ao evento 
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Brasiliano (Alvarenga et al. 2000). O Cinturão Araguaia compreende um conjunto de rochas 

sedimentares depositadas em uma bacia sobre condições distensivas do tipo rift, com rochas 

ígneas introduzidas em períodos sin e pós-rift (Neves 1999). Este pacote de rochas 

sedimentares foi submetido a uma fase de metamorfismo regional que varia em intensidade de 

oeste para leste, de nulo a incipiente (anquimetamorfismo), fácies anfibolito médio-alto até 

condições de anatexia e condições metamórficas incipientes a nulas, em sua porção ocidental, 

onde afloram rochas correspondentes a Formação Couto Magalhães (Abreu et al. 1994). 

 

2.2.2 Estratigrafia do Supergrupo Baixo Araguaia 

O Cinturão Araguaia compreende duas unidades principais, representadas pelo 

Complexo Colmeia e pelo Supergrupo Baixo Araguaia, o último dividido no Grupo Estrondo 

na base e Grupo Tocantins no topo (Abreu 1978) (Fig. 2.3). As formações do Grupo Estrondo 

definidas por Abreu (1979) (Fig. 2.3) em Formação Morro do Campo, constituída por 

quartzitos puros intercalados com muscovita quartzitos, quartzo–muscovita xisto, cianita 

xisto, quartzito feldspático, magnetita quartzito e anfibolitos e a Formação Xambioá, 

constituída por micaxistos, xistos feldspáticos, xistos com granada, estaurolita e/ou cianita, 

xistos grafitosos, mármores e anfibolitos.  

O Grupo Tocantins é subdividido na Formação Pequizeiro e na Formação Couto 

Magalhães (Gorayeb 1981) (Fig. 2.3). A Formação Pequizeiro, definida por Hasui et al. 

(1977), é constituída por clorita xistos, principalmente, talco xistos, talco-actinolita xistos, 

actinolita xistos, serpentinitos e metabasitos se fazem presentes. Além de clorita xistos, 

apresentam-se clorita, biotita, sericita e minerais opacos (pirita e magnetita). As rochas citadas 

aparecem associadas, derivando de corpos básico-ultrabásicos, concordantes e discordantes, e 

possivelmente também em derrames. A Formação Couto Magalhães é constituída por 

ardósias, filitos pelíticos, filitos grafitosos, meta–arcosios, metassiltitos, meta–argilitos e 

lentes de quartzitos (Abreu 1979, Gorayeb 1981). 

 

2.2.2.1 Formação Couto Magalhães 

A Formação Couto Magalhães, foi definida por Hasui et al. (1977) para a porção oeste 

do Grupo Tocantins  (Fig. 2.3). Esta unidade é litologicamente composta por uma sequência 

predominantemente pelítica de filitos e ardósias, com intercalações menores de metargilito, 

metassiltito, metagrauvaca, chert, quartzito e calcários (Gorayeb 1981). Uma série de corpos 
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ultramáficos serpentinizados encontram-se encaixados nos filitos, e silexitos hematíticos estão 

distribuídos por toda a região de ocorrência da Formação Couto Magalhães.   

Segundo Hasui et al. (1977) existem dois tipos de limites da Formação Couto 

Magalhães com o Cráton Amazônico. O primeiro, ao norte das cabeceiras do Rio Vermelho, 

está em contato por falha de cavalgamento, que colocou a formação já dobrada e 

metamorfisada sobre o Complexo Xingu. O segundo, ao sul das cabeceiras do Rio Vermelho, 

onde não envolve falha, as rochas metamórficas passam para anquimetamórficas, que 

repousam discordantemente sobre o Cráton Amazônico. 
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Figura 2.2- Histórico de estudos sobre a estratigrafia do Neoproterozoico do Cinturão Araguaia, com destaque para a Formação Couto Magalhães e as formações Rio Arraias 

e São Martim, propostas neste trabalho. Modificado de Moraes Rêgo (1933), Barbosa et al. (1966), Silva et al. (1974), Hasui (1975), Hasui et al. (1977), Abreu (1978), 

Gorayeb (1981), Teixeira (1984), Gorayeb (1989), Moura et al. (2008), Pinheiro et al. (2011) e Paixão et al. (2014). 
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3 CAPÍTULO 3 A NEOPROTEROZOIC GLACIATION ON THE ARAGUAIA BELT: 

SEDIMENTOLOGIC, STRATIGRAPHIC AND ISOTOPIC EVIDENCE OF A 

DEPOSITS CRYOGENIAN SNOWBALL EARTH IN BRAZIL 

 

ABSTRACT 

A Neoproterozoic deep-water marine sedimentary environment is responsible for the genesis 

of the Prospect São Martim deposits obtained in the Araguaia Belt, Redenção region. Several 

geochronological studies show model ages of diagenetic events close to the deposition of 668 

– 616 Ma for the succession. Therefore, a probable age suggested, in this work, for deposition 

of this succession to be Cryogenian. Faciological and stratigraphic analyses performed for this 

unit, resulted in the definition of nineteen facies that were grouped into five facies 

associations corresponding to the carbonate platform, sand rich apron slope turbidites, glacial 

and mud/sand – rich apron slope turbidites environments. C, O and Sr isotopic analyzes 

allowed to position the limestone deposits in the Neoproterozoic curve with pre-Marinoan 

age, which supports the Cryogenian age proposal for the siliciclastic succession studied. 

Besides, to improve the definition of the depositional model, the study suggests for the first 

time, that the platform in certain periods, it was subjected to glacial processes possibly within 

the context of Marinoan Snowball Earth. 

3.1 INTRODUÇÃO 

Evidências de glaciações criogenianas de extensão global são descritas em diversas 

regiões do planeta na forma de tilitos recobertos por depósitos carbonáticos ou siliciclásticos 

com estruturas e feições anacrônicas (Hoffman et al. 1998, Hoffman & Schrag 2002, 

Hoffman et al. 2017, Kirschvink 1992, Young 1995). No Brasil estes eventos estão 

registrados principalmente em faixas de dobramentos originadas durante a grande 

reorganização das massas continentais que ocorreu entre 750 e 550 Ma (Hasui 2010). A 

colisão destas massas deu origem aos cinturões de dobramentos brasilianos Araguaia, 

Paraguai e Brasília, pertencentes à Província Tocantins (Abreu 1990, Almeida et al. 1981, 

Alvarenga et al. 2000, Brito-Neves & Cordani -1991, Daly et al. 2014, Hasui et al. 1977, 

Hasui et al. 1980, Hasui et al. 1984, Herz et al. 1989, Moura & Gaudette 1993, Pimentel et al. 

2000, Trompette et al. 1993, Valeriano et al. 2004).  

O Cinturão Araguaia foi definido por Costa et al. (1988) como um cinturão de 

cisalhamento oblíquo cavalgante. Diversos autores têm se referido à origem do Cinturão 
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Araguaia como associada com a colisão continental entre os paleocontinentes Amazônia, 

África Ocidental, São Francisco-Congo e do bloco Parnaíba durante a orogenia Pan-Africana / 

Brasiliana (Almeida et al. 1981, Daly et al. 2014, Moura & Gaudette 1993). Geralmente, os 

corpos ofiolíticos inseridos tectonicamente na Formação Couto Magalhães, durante a colisão 

(Barros & Gorayeb 2019, Gorayeb et al. 2020, Miyagawa & Gorayeb 2013), são considerados 

remanescentes da crosta oceânica que foi formada durante a fase extensional tectônica inicial 

do Cinturão do Araguaia (Gorayeb 1989, Kotschoubey et al. 2005, Miyagawa & Gorayeb 

2013, Paixão & Nilson 2002). As rochas sedimentares do Cinturão Araguaia e as unidades 

ofiolíticas presentes provavelmente estão associadas ao rompimento de Rodinia e à posterior 

assembleia de Gondwana, exibem a transição de depósitos oceânicos a continentais presentes 

na fronteira leste do Cráton Amazônico (Hodel et al. 2019). 

As rochas metassedimentares que registram a fase final de deposição no Cinturão 

Araguaia pertencem a Formação Couto Magalhães do Grupo Tocantins, sendo composta por 

filitos, ardósias, quartzitos, meta-arcósios e metacalcários (Hasui et al. 1984). Na região de 

Redenção, estado do Pará, se apresentam rochas carbonáticas e siliciclásticas sem 

metamorfismo, atribuídas a Formação Couto Magalhães (Figueiredo et al. 2007, Gorayeb 

1989, Moura et al. 2008). Esta descrição difere das seções tipo definidas previamente para a 

Formação Couto Magalhães. As rochas descritas neste trabalho pertencem a testemunhos de 

sondagem do Prospecto São Martim e, até o momento, só foram identificadas em 

subsuperfície. Trabalhos prévios na região definem estas unidades como depósitos 

carbonáticos associados ao assoalho da bacia e siliciclásticos correspondentes a talude inferior 

dominado por correntes de turbidez, seguida por uma sucessão siliciclástica com convoluções 

relacionados a talude inferior influenciado por processos de escorregamento (Figueiredo et al. 

2007, Moura et al. 2008).  

O fato destes depósitos não exibirem metamorfismo motivou a proposta de criação de 

duas novas unidades litoestratigráficas, denominadas de Formação São Martim (sucessão 

carbonática) e Formação Rio Arraias (sucessão siliciclástica). A descoberta de camadas de 

diamictitos glaciais (dentro da Formação Rio Arraias) e a variação no sinal isotópico de C em 

calcários logo abaixo destes diamictitos indica uma provável relação genética destes depósitos 

com a Snowball Earth Marinoana.  
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3.2 CONTEXTO GEOLÓGICO 

O Cinturão Araguaia é uma unidade geotectônica neoproterozoica pertencente à 

Província Tocantins e corresponde à parte norte do Cinturão Paraguai – Araguaia (Almeida et 

al. 1981). Tem uma orientação geral N-S com aproximadamente 1200 km de comprimento e 

100 km de largura. Ao Leste o Cinturão está coberta pelas rochas fanerozoicas da Bacia do 

Parnaíba, enquanto ao oeste as rochas anquimetamórficas a não metamórficas do Cinturão 

repousam em discordância angular, ou por cavalgamento sobre as rochas do Cráton 

Amazônico (Alvarenga et al. 2000). No Sudeste, o Cinturão Araguaia é limitado pelo Maciço 

Goiás (Almeida et al. 1981) (Fig. 3.1). A inversão da Bacia Araguaia foi caracterizada por 

uma fase inicial marcada por cavalgamentos com componente oblíqua sinistral, vergentes 

para WNW, enquanto que a fase final ocorreria a intensificação dos cavalgamentos e o 

desenvolvimento de rampas laterais (Abreu 1979, Abreu et al. 1994, Costa et al. 1988, Hasui 

& Costa 1990, Fonseca et al. 1999). Tais movimentos seriam integrantes da colagem do 

Cinturão Araguaia ao Cráton Amazônico, tendo ocorrido provavelmente durante o 

Paleoproterozoico (Fonseca et al. 1999). A segunda geração de estruturas é representada por 

zonas de cisalhamento transcorrentes, plástico-rúpteis, atribuídas ao evento termo-tectônico 

Brasiliano (Alvarenga et al. 2000). O Cinturão Araguaia compreende um conjunto de rochas 

sedimentares depositadas em uma bacia sobre condições distensivas do tipo rift, com rochas 

ígneas introduzidas em períodos sin e pós-rift (Alvarenga et al. 2000). Este pacote de rochas 

sedimentares, foi submetido a uma fase de metamorfismo regional que varia em intensidade 

de oeste para leste, de nulo a incipiente (anquimetamorfismo), fácies anfibolito médio-alto até 

condições de anatexia (Abreu et al. 1994) e condições metamórficas incipientes a nulas, em 

sua porção ocidental, onde afloram rochas correspondentes a Formação Couto Magalhães. 

Rochas máficas e ultramáficas inseridas na porção Oeste do Cinturão Araguaia 

compreendem basaltos maciços e em almofada, peridotitos e dunitos serpentinizados, 

cromititos e seus produtos metamórficos, além de rochas ferrosas bandadas, cherts ferríferos, 

cherts e jaspilitos (Gorayeb 1989, Miyagawa & Gorayeb 2013, Paixão & Gorayeb 2014). 

Estas rochas foram definidas como corpos ofiolíticos (Hasui et al. 1977, Kotschoubey et al. 

2005, Osborne 2001, Paixão & Nilson 2001a, b, Paixão et al. 2008, Trouw et al. 1976).  

Os plútons alcalinos do Monte Santo e da Suite Serra da Estrela (1,0 Ga) são os mais 

antigos. Uma idade acima de 0,8 Ga é sugerida para as suítes de ofiolito incluindo peridotitos 

serpentinizados, tipos de basaltos variáveis e rochas sedimentares químicas (Barros & 

Gorayeb 2019). Datações por evaporação de zircão de Pb de corpos intrusivos gabroicos 
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(Suíte Xambica) revelam valores entre 0,75 e 0,87 Ga interpretados como representando a 

colocação de stocks e diques em uma fase tectônica extensional, antes dos principais eventos 

tectônicos e de metamorfismo na evolução do Cinturão Araguaia (Gorayeb et al. 2004, 

Gorayeb et al. 2008). 

 

3.3 MATERIAIS E MÉTODOS 

O estudo foi realizado nos testemunhos SMD-08 e SMD-15 do prospecto São Martim, 

fornecidos pela Western Mining Company, e abrangendo aproximadamente 731 metros de 

depósitos neoproterozoicos do Cinturão Araguaia (Fig. 3.2). Análise de fácies sedimentares 

seguindo os modelos sistemáticos de Walker & James (1992) que se baseia na descrição de 

fácies e no entendimento de processos sedimentares, para caracterizar o paleoambiente e os 

sistemas deposicionais. Foram confeccionadas 55 seções delgadas, nas quais foram definidas 

uma serie de microfácies sedimentares e microestruturas glaciais (está conforme Menzies 

2000). As rochas siliciclásticas foram classificadas de acordo com Tucker (1992) e Folk 

(1974), sendo adotada pra as rochas carbonáticas a nomenclatura proposta por Dunham 

(1962). 

Análises semi-quantitativas e quantitativas foram feitas utilizando Microscopia 

Eletrônica de Varredura (MEV) e Microscopia Eletrônica de Espectroscopia (SEM), além de 

caraterização de Espectroscopia de Energia Dispersiva (EDS) e de Raios X, que auxiliaram na 

interpretação dos processos deposicionais das rochas estudadas. Estas análises foram 

realizadas com apoio dos laboratórios de laminação, de petrografia microscópica, 

Catodoluminescência (LC-FAGEO) e de Microscopia Eletrônica de Varredura (LABMEV) 

pertencentes à UFPA. Além de análises geoquímicas de isótopos de δ13C, δ18O e 87Sr/86Sr 

realizadas no Laboratório de Geocronologia da Universidade de Brasília (UnB). 
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Figura 3.1- Mapa geológico do Cinturão Araguaia, modificado de Alvarenga et al. (2000). Em destaque a 

Formação Couto Magalhães, pertencente ao Grupo Tocantins, objeto de estudo. O ponto vermelho indica o 

posicionamento dos furos SMD 8 e SMD 15. 

 

3.4 REDEFINIÇÃO ESTRATIGRÁFICA 

A proposta de criação das novas unidades litoestratigráficas seguiu as normas 

estabelecidas no Código Brasileiro de Nomenclatura Estratigráfica - CBNE (Comissão 

Especial de Nomenclatura Estratigráfica - SBG 1986: 374) e no Guia Estratigráfico da 

International Commisssion on Stratigraphy (http://stratigraphy.org/guide/defs). 



21 

 

 

 

As novas unidades propostas neste trabalho são encontradas somente em subsuperfície 

nos testemunhos de sondagem SMD e eram anteriormente denominadas de Formação Couto 

Magalhães. Contudo, a definição litológica da Formação Couto Magalhães na literatura é 

diferente da encontrada nos testemunhos de sondagem SMD. Segundo Gorayeb (1981), a 

Formação Couto Magalhães é caracterizada por filitos e ardósias, com intercalações menores 

de metargilito, metassiltito, metagrauvaca, chert, quartzito e calcários. Enquanto as rochas 

estudadas constituem camadas de calcários sobrepostos por pelitos, arenitos, diamictitos e 

arenitos sem indícios de metamorfismo. Além da Formação Couto Magalhães, não há outras 

unidades sedimentares no Cinturão Araguaia que possam ser correlacionáveis com as rochas 

estudadas. As unidades foram determinadas exclusivamente com base em suas características 

litológicas e denominadas de Formação São Martim (rochas carbonáticas) e Formação Rio 

Arraias (rochas siliciclásticas). Devido aos poucos testemunhos que existem não é possível 

definir sua extensão lateral em subsuperfície. O poço-tipo na qual foi definido o estratótipo 

das duas unidades foi obtido na Fazenda São Martim, localizada a 4 km a noroeste do rio 

Arraias do Araguaia, afluente da margem esquerda do Rio Araguaia, entre a PA-287 e a PA-

327 nas coordenadas 49º 50’ 42” W e 8° 18’ 05” S. O testemunho deste poço encontra-se 

armazenado na litoteca do Instituto de Geociências da Universidade Federal do Pará. Na 

porção basal do testemunho ocorrem formações ferríferas bandadas (banded iron formation – 

BIF) que correspondem ao assoalho da bacia e foram interpretadas como depósitos de 

ambiente de plataforma marinha. As idades 2.952,3 ± 7,3 Ma e 2.994,0 ± 5,8 Ma destes BIF’s 

foram determinadas com base em dados U-Pb por SHRIMP da WMC (Osborne 2001). 

A Formação São Martim se assenta de forma discordante as BIF’s e corresponde aos 

próximos 24 metros da sucessão estudada, registrando da base para o topo os depósitos de 

plataforma carbonática. A Formação Rio Arraias se encontra em contato erosivo caraterizado 

por presença de brecha carbonática sobre a Formação São Martim. Esta unidade tem 

espessura de 592 metros sendo caracterizada na base por depósitos turbidíticos de talude ricos 

em areia-lama, em possível contato erosivo (inferido, não sendo descartados o acunhamento 

lateral ou os lentes de diamictitos, pois este contato não se encontra exposto) com depósitos 

glacias que registram a fase de arraste da geleira. Acima dos depósitos glaciais se encontram 

em contato não exposto camadas de turbiditos de talude ricos em areia. Apesar de diamicitos 

já terem sido registrados em outros trabalhos (Figueiredo et al. 2007, Moura et al. 2008, 

Villas et al. 2007), esta é a primeira vez que estas camadas são interpretadas como sendo de 

origem glacial. Diamictitos glaciais neoproterozoicos geralmente estão associados aos eventos 



22 

 

 

 

de Snowball Earth o que corrobora com a definição desta nova unidade, pois camadas de 

diamictitos glaciais criogenianos são importantes marcos estratigráficos do Neoproterozoico 

(Tabela 1). 

Tabela 1- Descrição das fácies deposicionais e de seus respectivos processos sedimentares da 
formação ferrífera e das associações de fácies estudadas neste trabalho. 

FÁCIES DESCRIÇÃO PROCESSOS 

Ironstone maciço 
 (Im) 

Camadas milimétricas de óxidos hematíticos pseudomorfos a magnetíticos 
tamanho silte fino a areia média com presença de chert, de cor vermelha. Maciço e 
localmente exibe deformação e fraturamento. 

Deposição química por precipitação de óxido de 
ferro por meio do oxigênio liberado por atividade 
biológica. 

Chert maciço (Cm) Camadas milimétricas de chert, presença de óxidos e hidróxidos de ferro, cor 
branco a vermelho. Maciço e em algumas porções apresenta deformação e 
fraturamento. 

Deposição por precipitação primária de sílica 
associada à redução na quantidade de oxigênio na 
água marinha. 

Mudstone 
pseudonodular 

(Mpn) 

Camadas métricas de microesparito, com raros grãos de quartzo, plagioclásio, 
ortoclásio, argila e pirita (cúbica e framboidal), cor cinza com textura 
pseudonodular.  

Depositados por precipitação química e 
episódicos influxos de terrígenos. E posterior 
compactação química gerando dissolution seams 
e estilólitos. 

Mudstone 
pseudolaminar 

(Mpl) 

Camadas métricas de microesparito cinza com presença de quartzo, plagioclásio e 
ortoclásio, argila e pirita (cúbica e framboidal), apresenta textura pseudolaminar.  

Depositados por precipitação química e 
episódicos influxos de terrígenos. E posterior 
compactação química gerando dissolution seams 
e estilólitos. 

Siltito/Argílico 
maciço 
(Mm) 

Camadas centimétricas a métricas de Siltito/Argílico maciço cinza escuro, 
composto de grãos de quartzo e feldspato tamanho silte disseminados numa 
matriz argilosa. Localmente ocorrem vênulas de calcita e clorita. 

Deposição por decantação após transporte por 
suspensão em ambiente profundo. 

Siltito/Argílico plano 
paralela 

(Mlp) 

Camadas centimétricas a métricas de Siltito/Argílico com laminação plano paralela, 
cinza escuro, composto de grãos de quartzo e feldspato tamanho silte 
disseminados numa matriz argilosa. 

Deposição por decantação após transporte por 
suspensão devido desaceleração das correntes de 
turbidez. 

Siltito maciço 
(Sim) 

Camadas centimétricas a métricas de siltito, cor cinza a vermelho, composta 
principalmente de sericita (95% aprox.) e em menor proporção grãos de quartzo e 
hematita. Maciço e localmente exibe deformação e fraturamento. 

Uma alta porcentagem do material foi 
provavelmente originado por intemperismo e 
erosão de rochas ígneas com posterior transporte 
por suspensão. 

Ritmito com 
laminação plano-

paralela 
(Rlp) 

Intercalação de camadas de siltito e arenito fino, cor cinza a vermelho claro, 
compostos por grãos de quartzo, plagioclásio, ortoclásio, matriz argilosa e cimento 
de óxidos e hidróxidos de ferro. Laminação plano-paralela, localmente exibe 
deformação e fraturas. Pode alcançar até dezoito metros de espessura. 

Deposição a partir de suspensão e tração em 
regime de fluxo superior. 
 

Ritmito com 
laminação ondulada 

(Rlw) 

Intercalação de camadas de siltito e arenito fino, cor cinza a vermelho claro, 
constituídos por grãos de quartzo, plagioclásio, matriz argilosa, cimento de óxidos 
e hidróxidos de ferro e em menor proporção muscovita e pirita (cúbica). Laminação 
ondulada, com espessura de até dezesseis metros. 

Produto de correntes de tração e fluxo oscilatorio, 
sob-regime de fluxo inferior. 

Arenito maciço 
(Sm) 

Camadas métricas de arenito muito fino a médio sem estruturas, cor cinza a 
vermelho claro, composto por grãos de quartzo, plagioclásio, matriz argilosa e 
cimento de óxidos e hidróxidos de ferro. 

Depositados por fluxos gravitacionais subaquosos 
de alta densidade. 

Arenito com 
laminação plano-

paralela 
(Slp) 

Camadas métricas de arenito muito fino a médio, cor cinza com laminação plano-
paralela e em algumas porções apresentam dobras, constituído por grãos de 
quartzo, plagioclásio e matriz argilosa. 

Produto de correntes de tração e fluxo 
unidirecional, sob-regime de fluxo superior. Com 
posterior deformação. 

Arenito com 
laminação ondulada 

(Slw) 

Camadas metrícas de arenito muito fino a fino com laminação ondulada, cor cinza 
a vermelho, composto por grãos de quartzo e feldspatos (plagioclásio, ortoclásio, 
microclina), matriz argilosa e cimento de óxidos e hidróxidos de ferro. Presença 
local de finas camadas de silte. 

Produto de correntes de tração e fluxo 
combinado, em regime de fluxo inferior. 

Arenito com 
laminação 
deformada 

(Sld) 

Camadas métricas de arenito muito fino a fino, cor cinza a vermelho com 
laminação deformada, composto por grãos de quartzo, plagioclásio, ortoclásio, 
microclina, matriz argilosa e cimento de óxidos e hidróxidos de ferro. 

Deformações produzidas durante ou logo após a 
deposição por diferenças de densidade ou 
cisalhamento horizontal da corrente de turbidez. 

Diamictito foliado 
(Df) 

Camadas de diamictito foliado, cor cinza constituído principalmente por 
fragmentos de rocha e em menor proporção quartzo, feldspatos e minerais 
opacos, o tamanho de grão pode variar de silte a cascalho grosso. Presença de 
grãos facetados, além de microestruturas tais como boudinagem, 
microcisalhamentos, sombras de pressão, rotação e alinhamento de grãos. Pode 
alcançar até doze metros de espessura 

Detritos retrabalhados transportados por meio 
aquoso, sendo deformados por processos de 
cisalhamento. 

Diamictito maciço 
(Dm) 

Camadas de diamictito maciço, cor cinza, composto por fragmentos de rocha e em 
menor proporção quartzo, feldspatos e minerais opacos, o tamanho dos grãos 
pode variar de silte a cascalho grosso. Presença de grãos angulosos a 
subredondeados, numa matriz argilosa cinza escura. Alcança até três metros de 
espessura 

Material transportado por meio aquoso que é 
lentamente liberado. 

Brecha carbonática 
maciça 
(Bcm) 

Brecha carbonática de cor cinza, constituído por fragmentos de calcita micrítica e 
em menor proporção grãos de quartzo e pirita (cúbica), flutuando numa matriz 
argilosa cinza escura. Pode alcançar até dois metros de espessura. 

Brechamento produzido por colapso de camadas 
carbonáticas.  

Brecha siliciclástica 
maciça 
(Bsm) 

Brecha maciça composta por fragmentos de rocha sedimentar tamanho cascalho, 
matriz argilosa e cimento de óxidos e hidróxidos de ferro, cor cinza a vermelho 
claro. Pode alcançar até dois metros de espessura. 

Brechamento produzido por colapso de camadas 
siliciclásticas. 
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Figura 3.2- Perfis estratigráficos e associações de fácies dos furos SMD 8 e SMD 15 no prospecto São Martim, 

região de Redenção, norte do Brasil. Note-se os ciclos granodecrescentes ascendentes nas AF2 e AF4 .  
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3.4.1 Formação Carajás 

3.4.1.1 Banded iron formation (BIF) – Assoalho da bacia. 

Esta sucessão corresponde a oito metros de rochas químicas ricas em sílica e ferro 

(Fig. 3.2), finamente bandadas com poucos centímetros de espessura, depositadas em uma 

plataforma marinha, sendo em algumas porções deformadas e fraturadas (Fig. 3.3A). Estas 

rochas estão compostas pelas fácies ironstone maciço (Im), chert maciço (Cm) e siltito 

maciço (Sim) que geralmente se intercalam. A fácies Im é composta de finas camadas de 

óxidos hematíticos pseudomorfos e magnetíticos. Na porção basal as fácies Sm tem maior 

espessura que as fácies Im e Cm, na porção central e superior predominam as fácies Im. Nesta 

fácies há presença de encrusting quartz (Fig. 3.3B) desenvolvido por recristalização 

(Mukhopadhyay & Chanda 1972) na forma de franjas de quartzo laminar que ocorrem 

perpendiculares e ao redor de cristais hematíticos. A fácies Cm é caracterizada por camadas 

densas e altamente compactas de coloração vermelha às vezes branca, consistindo de cristais 

de quartzo micro e criptocristalinos que contêm sílica amorfa, microcristais de óxidos de ferro 

que dá a coloração vermelha nas camadas, presença de alguns cristais de hematita e magnetita 

além de vênulas de óxidos ferro e calcita espática (Fig. 3.3C). A fácies Sim exibe coloração 

cinza e é constituída principalmente por sericita, possivelmente produto de alteração de 

feldspatos, e em menor proporção cristais de quartzo subangular a subarredondado e óxidos 

de ferro (Tabela 1). 

As fácies Im e Cm foram originadas por precipitação química, enquanto os materiais 

detríticos que compõem a fácies Sim, provavelmente tiveram sua origem relacionada ao 

intemperismo e erosão de rochas ígneas. Estes processos foram desenvolvidos em um 

ambiente de plataforma marinha, na qual o ferro e a sílica, gerados pela atividade vulcânica 

e/ou hidrotermal, são precipitados alternadamente pela oxidação ocasionada por atividade 

biológica (camadas ferríferas) e redução de oxigênio (camadas de chert) na água marinha 

(Beukes & Klein 1992, Fisher & Knoll 2009, Konhauser et al., 2002, 2007, Sun et al. 2015). 

Mesmo as BIF’s apresentando uma composição microfaciológica e química similar 

com as formações ferríferas que se encontram subordinadas nos corpos ofiolíticos, as idades 

Meso-arqueanas desta sucessão (Osborne 2011) descartam uma possível correlação. As BIF’s 

podem ser correlacionadas às formações ferríferas meso-arqueanas que ocorrem na Província 

Carajás (Tassinari & Macambira 2004). Segundo Santos (2003) e Vasquez et al. (2008) está 

província têm rochas supracrustais associadas a formações ferríferas pertencentes à Formação 

Carajás do Grupo Grão Pará. Os BIF’s são descritos como jaspilito meso- e microbandado 
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formado por bandas de jaspe e óxidos de ferro, sendo o jaspe caracterizado como um chert 

impregnado por hematita microcristalina (Lindenmayer et al. 2001, Macambira 2003, 

Figueiredo & Silva 2004). Além de ter idade correlacionável com as BIF’s do Cinturão 

Araguaia, os depósitos ferríferos da Província Carajás apresentam uma similitude 

composicional o que pode estar indicando que o embasamento da sequência sedimentar do 

prospecto São Martim pertença ao Cráton Amazônico. 

 

Figura 3.3- Aspectos microestruturais e microtexturais do assoalho da bacia. A) Imagem macroscópica das 

BIF’s, pode se observar a intercalação de lâminas de hematita, chert e siltito maciço, deformadas e fraturadas 

(Escala gráfica de 2cm). B) Imagem de MEV mostrando camada de óxidos hematíticos pseudomorfos e 

magnetíticos cortada por vênula de clorita, presença de encrusting quartz (setas brancas). C) Intercalação de 

camadas de óxidos hematíticos pseudomorfos e magnetíticos com camadas de chert, presença de vênulas de 

calcita (seta branca)  e de óxidos de ferro (seta vermelha). 
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3.4.2 Formação São Martim 

3.4.2.1 Plataforma carbonática (AF1)  

Em contato discordante se encontra a AF1 separada por uma fina camada de 

Siltito/Argílico maciço (Mm) das formações ferríferas, constituída por vinte e quatro metros 

de rochas carbonáticas (Fig. 3.2) descritas como mudstone pseudonodular (Mpn), mudstone 

pseudolaminar (Mpl), e brecha carbonática maciça (Bcm). As fácies predominates são Mpn e 

em menor proporção Mpl, estas estão constituídas por cristais de calcita microespática 

subedrais a anedrais produto de neomorfismo do micrito (Fig. 3.4A, B e C), com presença de 

quartzo, feldspatos, pirita framboidal e pirita euedral (Fig. 3.4D). Na sucessão apresentam-se 

macro e microscopicamente estilólitos e dissolution seams que são delimitados pela 

concentração de material argiloso e grãos finos de quartzo. Dissolution seams localmente 

formam pseudonódulos (Fig. 3.4B).  Os calcários também exibem vênulas de calcita espática 

e no topo da sucessão vênulas de clorita. Intercaladas a estas microfácies carbonáticas 

ocorrem camadas centimétricas compostas de cristais de tufo vulcânico (Fig. 3.4A). No topo 

da associação se encontra uma camada de brecha carbonática maciça (Bcm) de dois metros de 

espessura, constituída por fragmentos de calcita microespática, com baixo conteúdo de 

quartzo, plagioclásio, muscovita e minerais pesados em uma matriz argilosa. (Tabela 1). 

A AF1 representa a deposição de baixa energia em uma escala ampla que é melhor 

descrita como parte mais distal de uma plataforma carbonática (Wilson, 1975, Flügel 2004). 

As fácies Mpn e Mpl foram depositadas por precipitação química em ambiente com baixa 

energia, a fácies Bcm indica uma energia maior e possível erosão pelos depósitos 

siliciclásticos da AF2 de camadas carbonáticas com posterior hidrotermalismo em direção ao 

topo da camada. A presença de tufos vulcânicos cristalinos nesta sucessão sugere uma 

possível série de eventos vulcânicos ocorridos durante a deposição. A pirita framboidal é 

formada por nucleação e crescimento de monocristais de monossulfeto de ferro, enquanto a 

pirita euedral geralmente é gerada a partir da precipitação direta da solução ou se forma pela 

transformação de framboides devido ao contínuo fornecimento dos materiais constitutivos, 

sendo a pirita framboidal uma etapa intermediária (Sawlowicz 1993). As estruturas 

dissolution seams e estilólitos que ocorrem na AF1 foram produzidas por compactação 

química, segundo Tucker (1992), este tipo de compactação requer algumas centenas de 

metros de soterramento, o que resulta em uma grande redução da espessura da sucessão 

carbonática.  
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Figura 3.4- Feições estruturais, microestruturais e microtexturais da AF1. A) Imagem macroscópica de mudstone 

com estruturas pseudonodulares em contato com um nível de cristal tufo vulcânico (Escala gráfica de 2cm). B) 

Imagem microscópica de mudstone com estruturas pseudonodular presente na fácies Mpn. C) Imagem 

microscópica de mudstone com estruturas pseudolaminares presente na fácies Mpn. D) Imagem de MEV de 
pirita framboidal. 

 

3.4.3 Formação Rio Arraias 

3.4.3.1 Turbiditos de talude ricos em areia-lama (AF2) 

A AF2 corresponde a uma sucessão siliciclástica de aproximadamente trezentos 

metros de espessura composta por uma sucessão de intercalações de fácies pelíticas e 

areníticas que formam ciclos granodecrescentes ascendentes (Fig. 3.2). A base destes ciclos é 

marcada por espessas camadas de arenitos muito finos a finos de cor cinza a vermelho, 
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constituído por grãos subarredondados de quartzo e feldspatos, muscovita e minerais pesados 

em uma matriz argilosa, além de exibir localmente cimento de óxidos e hidróxidos de ferro e 

presença de vênulas de calcita (Tucker 1992, Folk 1974). Estes arenitos podem ser maciços 

(Sm) (Fig.3.5C) ou exibir laminação plano-paralela (Slp), laminação ondulada (Slw) e 

laminação deformada (Sld). A fácies Sm é composta por grãos de tamanho areia média, 

enquanto as fácies Slp, Sltw e Sld estão constituídas por uma intercalação de camadas de 

grãos de areia fina e média. Em direção ao topo dos ciclos ocorrem ritmitos caracterizados 

pela intercalação de finas camadas de siltito cinza claro (constituído por quartzo, feldspatos e 

minerais pesados de tamanho silte em uma matriz argilosa, Tucker (1992) e Folk (1974) com 

camadas de argilito de cor cinza escuro às vezes vermelho (Fig.3.5A e B). Estes ritmitos 

exibem laminação plano-paralela (Rlp) e laminação ondulada (Rlw). No topo do ciclo ou 

intercalada às fácies de arenito ao longo da sucessão ocorrem fácies pelíticas de cor cinza 

escura, composto por grãos de quartzo, feldspatos de tamanho silte em uma matriz argilosa 

(Tucker 1992, Folk 1974), que exibem aspecto maciço (Mm) e laminação plano-paralela 

(Mlp). Vênulas de calcita e de clorita foram observadas na fácies Mm. (Tabela 1). 

O arranjo das fácies em ciclos granodecrescentes ascendentes de espessura variável 

que vai desde os quatro metros até 50 metros, marcados por ritmicidade de fácies arenosas e 

pelíticas indicam depósitos formados por fluxos turbidíticos de baixa densidade com 

partículas de tamanho argila a areia média (Bouma 1962). Os fluxos que geraram esta 

sucessão mostram um período inicial de suspensão produzida por uma corrente que se 

desacelera formando a divisão Ta (fácies Sm). Seguida por uma sedimentação por tração que 

origina as divisões Tb (fácies Slp) e Tc (fácies Slw, Sld). Acompanhada por uma 

sedimentação mista de tração e suspensão que gera a divisão Td (fácies Rlp, Rlw). Segundo 

Shanmugam (1997) as divisões Tb, Tc e Td poderiam ser considerados depósitos de 

reelaboração de correntes de fundo, na qual os materiais poderiam chegar por transporte de 

fluxos turbidíticos. Finalmente, se tem um período de sedimentação de grãos finos (< 30 µm) 

em suspensão correspondente à divisão Te (fácies Mm e Mlp). 
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Figura 3.5- Feições estruturais, microestruturais e microtexturais da AF2. A) Imagem macroscópica de ritmito 

com laminação plano–paralela e presença de deformações (Escala gráfica de 2 cm). B) Imagem microscópica 

mostrando finas lâminas de arenito muito fino intercalado ritmicamente com lâminas de silte de coloração 

vermelha. C) Imagem microscópica de arenito fino maciço, com presença de grãos angulares numa matriz de 
sílica. 

 

3.4.3.2 Depósitos glaciais (AF3) 

Esta associação alcança quatorze metros de espessura corresponde às fácies diamictito 

foliado (Df) e diamictito maciço (Dm). A fácies Df apresenta granulometrias que vão desde 

areia muito fina até cascalho médio, compostas por quartzo, fragmentos de rocha sedimentar, 

metamórfica e ígnea em uma matriz argilosa de cor cinza escuro, os grãos exibem 

morfologias angulares a subangulares com baixa esfericidade, sendo que alguns são facetados 

(Fig. 3.6 e 3.8). Alguns dos clastos têm presença de pirita. Está fácies exibe microestruturas 

tais como boudinage (Fig. 3.6B, C, D, E, F, G; Fig 3.8A, B, C, D), microcisalhamentos (Fig. 

3.6F, G), sombras de pressão (Fig. 3.6F, G), caudas de dispersão (dispersion tails) (Fig. 3.6D, 
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E; Fig 3.8C, D), rotação (Fig. 3.6F, G; Fig 3.8A, B), necking (; Fig 3.8E, F) e alinhamento de 

grãos (Fig. 3.6B, C, D, E, F, G; Fig 3.8C, D).  Vênulas de calcita são observadas localmente. 

A fácies Dm é constituída por grãos de tamanho cascalho a areia fina, angulosos a 

subangulosos, alguns grãos facetados de quartzo, fragmentos de rocha sedimentar e 

metamórfica em uma matriz argilosa cinza escura (Fig. 3.6 H, I). (Tabela 1). 

Os materiais da fácies Df são transportados na parte basal da geleira se estabelecendo 

em irregularidades do substrato, sendo deformados pelo movimento da geleira (Miller 1996). 

A fácies Dm corresponde ao material transportado na base da geleira que é lentamente 

liberado com a fusão do gelo intersticial, que indica queda de grãos sobre materiais finos, com 

rápido soterramento impossibilitando um posterior retrabalhamento (Araújo & Nogueira 

2019). Os depósitos desta associação foram originados diretamente pela ação de geleiras que 

fluíam em um corpo aquoso, permitindo a geração de microestruturas próprias dos sistemas 

subglaciais. As deformações presentes na fácies Df, ocorreram possivelmente por 

glaciotectonismo, no avanço de massas de gelo, quando o material ainda não estava 

consolidado (Miller 1996). 
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Figura 3.6- Aspectos estruturais, microestruturais e micromorfológicos da fácies Diamictito foliado e maciço. 

Estas rochas apresentam clastos angulares a subangulares. A) Imagem macroscópica de diamictito foliado 
(Escala gráfica de 2 cm). B) e C) Microestruturas tais como boudinage e alinhamento de grãos. D) e E) 

Microestruturas de boudinage, alinhamento de grãos, dispersion tails e domínios. F) e G) Microestruturas 

rotacionais, boudinage, alinhamento de grãos, sombras de pressão e zonas de cisalhamento. H) e I) Clastos 

angulares a subangulares imersos em uma matriz argilosa cinza escura. 
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3.4.3.3 Turbiditos de talude ricos em areia (AF4) 

A AF4 foi definida como uma sucessão siliciclástica de duzentos e oito metros de 

espessura que é composta pelo predomínio de fácies arenosas com delgadas intercalações de 

fácies pelíticas e de ritmitos (Fig.3.2). Os arenitos exibem cor vermelho e cinza, constituído 

por grãos subangulosos a subarredondados de quartzo, feldspatos, fragmentos de rocha 

sedimentar e metamórfica, muscovita e minerais pesados (Tucker 1992, Folk 1974). Os 

espaços intersticiais são preenchidos principalmente por cimento de óxidos e hidróxidos de 

ferro e uma matriz argilosa. Vênulas de calcita ocorrem localmente. Estes arenitos se 

apresentam maciços (Sm), com laminação plano-paralela (Slp), laminação ondulada (Slw) e 

laminação deformada (Sld), está última apresenta estruturas como dobras de escorregamento, 

injeção de areia, zonas de brecha e camadas contorcidas (Fig. 3.7). Dois níveis de brecha 

siliciclástica maciça (Bsm) de cor cinza a vermelho, ocorrem associadas aos arenitos maciços. 

Estas brechas são caracterizadas por fragmentos de rocha sedimentar angulosos a 

subangulosos com presença de vênulas de óxidos e hidróxidos de ferro (Tucker 1992, Folk 

1974). As camadas de pelitos tem aspecto maciço (Mm), cor cinza e em algumas porções 

verde devido a conteúdo de clorita, sendo compostas por grãos subarredondados de quartzo, 

feldspatos de tamanho silte em uma matriz argilosa (Tucker 1992, Folk 1974). Os ritmitos são 

formados pela intercalação de finas camadas de siltito cinza claro constituído por quartzo, 

feldspatos e minerais pesados de tamanho silte em uma matriz argilosa com camadas de 

argilito de cor cinza escuro às vezes vermelho com laminação plano-paralela (Rlp) e 

laminação ondulada (Rlw) (Tucker 1992, Folk 1974). (Tabela 1). 

Esta associação apresenta intervalos da sucessão proposta por Bouma (1962) para 

fluxos turbidíticos de baixa densidade com partículas de tamanho predominantemente areia e 

em baixa proporção silte-argila, exibindo as divisões Ta (fácies Sm) geradas por suspensão de 

partículas de tamanho areia media, Tb (fácies Slp, Slw) originadas por tração de partículas de 

areia fina a media, Tc (fácies Slw, Sld) e Td (fácies Rlp, Rlw) formadas por suspensão e 

tração, e partículas de areia-silte grosso e silte-argila respectivamente e em menor proporção 

Te (fácies Mm) depositadas por suspensão de partículas de tamanho silte-argila. 

Possivelmente o rápido degelo impossibilitou a presença de estruturas geradas por processos 

de ice rafted debris e controlou indiretamente a deposição, sendo aportado um alto conteúdo 

de material mais grosso que foi retrabalhado até a proporção mais distal da bacia onde se 

depositaram a AF4 (Clerc et al. 2013). 
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Figura 3.7- Aspectos macroestruturais, microestruturais e micromorfológicos da AF4. A) Imagem macroscópica 

de ritmito deformado e fraturado (Escala gráfica de 2 cm). B) Imagem microscópica de ritmito deformado e 
fraturado, presença de vênulas de calcita. Foto tomada de Figueiredo et al. 2009. C) Imagem macroscópica de 

ritmito com laminação ondulada (Escala gráfica de 2 cm). D) Imagem microscópica de brecha siliciclástica 

maciça. 

 

 

 

 

 

 

 

 



34 

 

 

 

3.5 MICROESTRUTURAS DO REGISTRO GLACIAL 

Os depósitos glaciais descritos neste trabalho foram previamente interpretados como 

brechas produzidas por escorregamento, descritas para turbiditos de talude superior 

(Figueiredo et al. 2007, Moura et al. 2008). Nestes depósitos foram encontradas uma 

complexidade de microestruturas produzidas pela ação de cisalhamentos puros, simples e 

escape de água, a partir dos quais são geradas uma série de características intrínsecas de 

diamictitos subglaciais, além da ausência de deformações nas rochas sobrepostas aos 

diamictitos. O desenvolvimento destas microestruturas produzidas por deformações 

glaciotectônicas depende de alguns fatores que controlam a densidade, tipo e localização 

destas feições. Dentro dos fatores controladores encontra-se principalmente o cisalhamento, 

taxa de deformação, granulometria dos sedimentos e a reologia do sistema (Menzies 2000, 

Menzies et al. 2006). A granulometria tem um papel importante, pois controla a resposta do 

sedimento no momento da deformação. Assim em depósitos com alto conteúdo de argila se 

terá a presença de uma série de estruturas que não estarão presentes em depósitos com baixo 

conteúdo destas granulometrias. Nos diamictitos estudados se tem um alto conteúdo de 

granulometrias < 30 µm, que se traduz como um alto conteúdo de material com 

comportamento plástico (Menzies et al. 2006, Van de Meer et al. 2003). As microestruturas 

descritas neste trabalho exibem em sua totalidade microfábricas produzidas em S-matriz, que 

por sua vez, envolve feições dúcteis, rúpteis e influenciadas ou induzidas pelo escape de água, 

observadas em várias lâminas delgadas de tilitos subglaciais (Menzies 2000, Menzies et al. 

2016). 

Os diamictitos foliados encontram-se constituídos principalmente por granulometrias 

que vão desde areia muito fina até cascalho médio. Em sua maioria compostos por quartzo e 

fragmentos de rocha sedimentar, metamórfica e ígnea. Os grãos que compõem o arcabouço 

exibem morfologias angulares a sub-angulares com baixa esfericidade. O plasma presente 

dentro destas rochas apresenta composições que variam entre sílica microcristalina e 

argilominerais, de coloração cinza escuro a claro. As microestruturas observadas dentro dos 

diamictitos incluem alinhamento de grãos, caudas de dispersão (dispersion tails), boudinage, 

sombras de pressão, microcisalhamentos, rotação, domínios e necking (Fig. 3.6 e 3.8).  

 Microestruturas tais como boudinage, sombras de pressão, dispersion tails, rotação e 

alinhamento de grãos, são características de sedimentos submetidos à alta tensão, produzidas 

por sobrecarga de massas de gelo dentro de estágios de deformação dúcteis (Menzies 2000). 

Estando ausentes as estruturas de baixa tensão típicas da deformação de fluxo de massa (Hart 
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& Roberts 1994). Segundo Busfield & Le Heron (2018) a presença das estruturas de 

dispersion tails implica deformação de materiais não consolidados. A presença de 

alinhamento de grãos é interpretada como microestruturas desenvolvidas em resposta a um 

cisalhamento simples (Menzies et al. 2016). Nos diamictitos foliados os alinhamentos exibem 

sucessões de até dez grãos, as quais exibem principalmente morfologias alongadas (Fig. 3.6 e 

3.8). As estruturas de alinhamento de grãos e dispesion tails expõem a mesma direção dos 

microcisalhamentos, indicativo de um sentido preferencial do cisalhamento e estágios 

diferentes de deformação (Menzies 2000, Araújo & Nogueira 2019). Em resumo, o estágio 

inicial de deformação que se forma a partir de cisalhamento simples apresenta um 

alinhamento das partículas, enquanto no estágio final onde atua o cisalhamento puro é 

produzido um ajustamento diferencial dentro do sedimento (microcisalhamentos) (Araújo & 

Nogueira 2019). 

A rotação se apresenta em dois estilos diferentes, um principal e mais comum, no qual 

um grão rotaciona e partículas menores são arrastadas pela sua movimentação e outra na qual 

uma série de grãos menores compõe formas circulares maiores. Esta microestrutura é gerada 

dentro de deformações dúcteis, como resposta a um cisalhamento simples (Busfield & Le 

Heron 2018, Menzies 2000, Menzies et al. 2016). A presença conjunta de estruturas como 

alinhamento de grãos, rotação e microcisalhamentos indica que deformações dúcteis e rúpteis 

estavam tendo lugar no mesmo intervalo de tempo (Ó Cofaigh et al. 2005). A rotação de 

grãos é uma característica comum da deformação subglacial assim como do fluxo de 

gravidade (Busfield & Le Heron, 2018), porém estas estruturas de alta tensão são melhores 

indicadores de deformação em condições subglaciais. Adicionalmente se tem a presença de 

domínios os quais podem ter duas possíveis origens, a partir de transporte de materiais finos 

(<30 µm) dentro dos poros por fluidos durante aumento de pressões e/ou cisalhamento 

diferencial (Menzies et al. 2016, Van der Meer et al. 2003). Nas Figuras 3.6E e 3.8D 

apresentam-se os domínios encontrados, os quais foram interpretados como produto de 

cisalhamento diferencial devido à presença de estruturas como microcisalhamentos e 

alinhamento de grãos. A fácies diamictito foliado exibe também microfalhas e eventos de 

aproximação das bordas dos grãos que correspondem a estágios de deformação rúpteis. 
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Figura 3.8- Aspectos microestruturais e micromorfológicos da fácies Diamictito foliado. Estas rochas 

apresentam clastos angulares a subangulares. A) e B) Microestruturas rotacionais e boudinage. C) e D) 

Microestruturas de boudinage, alinhamento de grãos, boudinage, dispersion tails e domínios. E) e F) 

Microestruturas de necking. 
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A ocorrência de diamictitos maciços junto aos diamictitos foliados com clastos 

rotacionados, facetados, fraturados, cisalhados, com boudinagem e sombras de pressão, 

sugerem que estas rochas possivelmente se depositaram em um ambiente subglacial, no qual 

se registrou deformação diferencial primária de contato com massas de gelo onde altas taxas 

de esforços levaram a deformação progressiva (Araújo & Nogueira 2019, Busfield & Le 

Heron 2013, 2018, Le Heron et al. 2017, Menzies et al. 2006). 

 

3.6 MODELO DEPOSICIONAL 

O modelo deposicional apresentado neste trabalho traz novas interpretações que 

permitem propor uma possível ocorrência glacial, no contexto da Snowball Earth de idade 

neoproterozoica, no Cinturão Araguaia. O modelo deposicional revela uma evolução espacial 

e temporal em quatro estágios, que inclui configurações marinhas de plataforma carbonática 

(Formação São Martim) e glacio-marinho (Formação Rio Arraias), sobrepostas 

discordantemente ao embasamento arqueano. O registro da Snowball Earth no Cinturão 

Araguaia é caracterizado por um ciclo glacial, consistindo de depósitos gerados dentro de 

leques de contato com o gelo (AF3) e ambiente proglacial distal (AF4) (Fig. 3.10). 

No primeiro estágio (Fig. 3.10A) se produz a instalação de uma plataforma 

carbonática (AF1), sobreposta discordantemente ao assoalho da bacia composto de formações 

ferríferas de idade meso-arqueana (Osborne 2001), em uma zona de colisão dos crátons 

Amazônico com São Francisco/Congo (Gorayeb et al. 2020). A AF1 representa a deposição 

de baixa energia em uma escala ampla que é melhor descrita como uma plataforma 

carbonática (Flügel 2004, Wilson 1975). Depositadas por precipitação química em ambiente 

com baixa energia, a natureza cíclica das camadas das fácies Mpn e Mpl também sugere uma 

possível deposição na porção mais distal da plataforma (Flügel 2004). A presença de tufos 

vulcânicos cristalinos nesta sucessão sugere uma série de eventos vulcânicos contemporâneos 

à deposição na parte mais distal da rampa. As fácies de brecha carbonática indicam uma 

energia maior e uma forte erosão dos fluxos turbidíticos que possivelmente erodeu a porção 

mais proximal da plataforma, contudo devido à restrição da área de estudo estes depósitos 

proximais podem ocorrer em outra porção do Cinturão Araguaia. 

O fechamento pós-colisional dos crátons, possivelmente gerou subsidência na porção 

oeste da Bacia Araguaia que marcou o segundo estágio deposicional observado na área de 

estudo (Fig. 3.10B). Esta subsidência possibilitou a deposição de uma sucessão de turbiditos 

correspondentes a AF2. Estes depósitos estão compostos por uma população de grãos de 
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tamanho argila a areia média que podem ser transportadas totalmente por suspensão como 

grãos individuais pela turbulência do fluxo, esta população de grãos é característica dos fluxos 

turbidíticos de baixa densidade (Lowe 1982). Estes depósitos que exibem a sequência clássica 

proposta por Bouma (1962), possivelmente foram depositados por fluxos turbidíticos do tipo 

surge-like, que são de curta duração, porém nesta sucessão poderia se tratar de uma sucessão 

de fluxos, pois esses fluxos não costumam transportar partículas com granulometria maior do 

que areia (Mulder & Alexander 2001). Assim, poderiam ser gerados pelo colapso de uma 

nuvem de suspensão ou reconcentração de uma camada nefelóide por um processo como a 

cascata de densidade (Postma 1969, Wilson & Roberts 1995). No momento da deposição o 

fluxo se reconcentra e forma uma folha concentrada para se espalhar ao longo da base como 

um lóbulo, a erosão pode ser produzida na base dos fluxos de turbidez quando o fluxo é 

reacelerado (Mulder & Alexander 2001). A AF2 tem uma relação 70:30 de conteúdo de 

areia/lama, os depósitos de planícies de taludes ricos em areia/lama estão associados a 

margens de bacias de baixo gradiente que se formam em momentos de movimentos de falha 

relativamente inativos em estágios pós-rift (Reading & Richards 1994) que poderia ser 

produto da antiga quebra do supercontinente Rodinia. Segundo Reading & Richards (1994) 

estes depósitos podem ser gerados a partir de plataformas ativas e sistemas deltaicos ou da 

exposição de areias grossas de sistemas anteriores de taludes de plataforma, que são 

posteriormente retrabalhados e remobilizados encosta abaixo como correntes de turbidez ricas 

em areia. Posterior à deposição dos turbiditos ocorre à instalação de uma série de geleiras que 

causou uma queda no nível do mar. A entrada de areia na plataforma de declive pode ocorrer 

adicionalmente durante os períodos de queda relativa do nível do mar, quando a areia pode ser 

transportada para a borda da plataforma (Reading & Richards 1994). A transição entre a AF2 

e AF3, apresenta camadas com deformações (fácies Sld) possivelmente produzidas pelo peso 

da geleira.  

No terceiro estágio deposicional, ocorre o máximo avanço glacial e subsequente 

rebaixamento do nível do mar (Fig. 3.10C). Durante este estágio houve a deposição dos 

materiais da AF3, que está associada à deposição de sedimentos a partir de geleiras que fluem 

em corpos de água. As microestruturas glaciotectônicas observadas (Fig. 3.6 e 3.8) junto com 

as microtexturas nas superfícies dos grãos de quartzo (Fig. 3.9) sugerem que as fácies 

diamictito foliado foram formadas em ambientes subglaciais por sedimentação primária em 

contato com massas de gelo, onde ocorreram altas taxas de deformação (Araújo & Nogueira 

2019, Busfield & Le Heron 2013, 2018, Immonen 2013, Le Heron et al. 2017, Mahaney et al. 
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1996, Menzies et al. 2006, Ó Cofaigh et al. 2005, Ruszczyñska-Szenajch 2001, Tulaczyk et 

al. 1998, Whalley & Krinsley 1974). As matrizes argilosas dos diamictitos tem presença em 

alta porcentagem de grãos de quartzo de tamanho silte, produto da intensa abrasão gerada 

durante o transporte glacial (e.i. Araújo & Nogueira 2019). Os sedimentos das fácies 

diamictito maciço possivelmente foram transportados por correntes, fluxos de detritos e 

processos de rafting em um ambiente subaquático na zona da costa da plataforma marinha, 

depositados por ablação e representam depósitos em contato com o gelo (Barrera et al. 2020) 

(Fig. 3.10C). 

Finalmente, no quarto estágio, quando os movimentos compressivos estavam fechando 

a bacia, ocorre um rápido degelo acompanhado de uma elevação do nível do mar que 

aumentou o potencial de preservação dos depósitos subglaciais e possivelmente controlou a 

deposição dos materiais turbidíticos da AF4. Estes depósitos estão compostos por uma 

população de grãos de tamanho argila a areia média, característica dos fluxos turbidíticos de 

baixa densidade (Lowe 1982). 

Estes depósitos que exibem a sequência clássica proposta por Bouma (1962), têm uma 

baixa frequência de camadas de materiais finos o que poderia indicar curtos intervalos de 

calmaria entre cada fluxo turbidítico. Estes exibem características próprias dos fluxos 

concentrados, que se diferenciam dos fluxos hiperconcentrados por serem mais diluídos. A 

progressiva entrada de água faz com que estes sedimentos se comportem como fluidos 

Newtonianos, e os mecanismos de suporte predominam na interação dos grãos por pressões 

dispersivas (Mulder & Alexander 2001). Sua alta concentração é devido aos sedimentos 

aportados pelo desgelo. Esta associação apresenta uma proporção areia-argila de 97:3 que é 

muito maior que nas fácies da AF2, resultando em depósitos de planícies de talude ricos em 

areia (Reading & Richards 1994). Estes sistemas são de fonte linear, pois tanta areia é 

recebida que o sistema de águas profundas consiste em sistemas de leque de pequena escala 

que se aglutinam para formar corpos lineares complexos de arenitos que não se estendem 

muito para dentro da bacia (Reading & Richards 1994). Adicionalmente, existem evidências 

nas fácies arenosas que indicam processos de escorregamento (slump), estruturas tais como 

dobras de escorregamento, injeção de areia, zonas de brechamento e camadas contorcidas 

(Fig. 3.10D). 
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Figura 3.9- Evolução sequencial que originou as formações São Martim e Rio Arraias a oeste do Cinturão 
Araguaia. Criogeniano inicial. A) Instalação da plataforma carbonática, sobre o embasamento/assoalho da bacia 

(BIF); B) Ocurreu uma subsidência da bacia aumentando o nível do mar que possibilitou a deposição de 

turbiditos. Final do Criogeniano. C) Aconteceu o máximo avanço glacial durante o Criogeniano-Ediacarano. D) 

Finalmente um rápido degelo acompanhado de um aumento do nível do mar possivelmente controlou a 

deposição de turbiditos. 

 

3.7 POSICIONAMENTO GEOCRONOLÓGICO 

O posicionamento estratigráfico e geocronológico das rochas do prospecto alvo São 

Martim ainda é alvo de discussões e diversas propostas têm sido sugeridas. A estruturação do 

Cinturão Araguaia foi desenvolvida possivelmente entre 1000 e 550 Ma o que indica que ela 
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ocorreu durante o ciclo Brasiliano (Moura & Gaudette 1993). Caraterizações da mineralização 

de sulfetos realizadas no prospecto São Martim (nas porções superiores dos furos SMD-15, 

SMD-10, SMD-2), que representariam os depósitos glacias definidos como a Formação Rio 

Arraias neste trabalho, obtiveram idades-modelo Pb-Pb de 716 a 394 Ma (Villas et al. 2007). 

Com base nos dados isotópicos obtidos em grãos de pirita, Villas et al. (2007) apresentaram 

três tipos de idades-modelo: 716 a 670 Ma para à pirita clástica (possível idade da fonte); 668 

a 616 Ma para pirita diagenética (próxima a deposição) e 438 a 394 Ma para pirita de veio 

(posterior a litificação). As idades anteriormente definidas coincidem com datações realizadas 

pela WMC em grãos de zircão extraídos de rochas piroclásticas riolíticas (idades U-Pb 

(SHRIMP) de 634±21 e 624±11 Ma) sobrepostas diretamente aos depósitos glaciais da 

Formação Rio Arraias (Osborne 2001). As idades meso-arqueanas (2.952,3 ± 7,3 Ma e 

2.994,0 ± 5,8 Ma) para zircões detríticos extraídos das BIF’s do furo SMD 08 (Osborne 2001) 

indicam um amplo período de não deposição/erosão que separa as rochas do embasamento 

(assoalho da bacia) da sucessão carbonática (AF1 – Formação São Martim). Sendo assim 

interpretada neste trabalho uma provável idade criogeniana para a deposição dos sedimentos 

que originaram as rochas do prospecto alvo São Martim. Assim, os depósitos glacias 

propostos possivelmente sejam o primeiro registro no Cinturão Araguaia da Snowball Earth 

Marinoana. 

 

3.8 ESTRATIGRAFIA ISOTÓPICA DE C E O 

3.8.1 Amostragem e avaliação dos dados isotópicos 

As amostras coletadas em uma sucessão de 20 m de espessura são representativas de 

fácies carbonáticas de águas profundas (Tabela 2). Mudanças nos valores de δ13C das rochas 

carbonáticas têm sido usadas como proxy para entender o ciclo global do carbono, bem como, 

na modelagem da evolução dos níveis de dióxido de carbono atmosférico (Derry et al. 1992, 

Jacobsen & Kaufman 1999, Kauffman & Knoll 1995, Kaufman et al. 1997, Knoll et al. 1986, 

Knoll 2000, Narbonne et al. 1994, Nogueira et al. 2007, Saylor et al. 1998, Walter et al. 

2000). Os isótopos de O têm sido usados para determinar as mudanças de temperatura da 

superfície do mar relacionadas à evolução do clima da Terra (Veizer et al. 1999, van Geldern 

et al. 2006). A definição das tendências seculares isotópicas é fundamental para entender a 

extensão da alteração secundária que modificou a composição original de δ18O e δ13C dos 

carbonatos. Nas sucessões neoproterozoicas, toda a rocha (matriz calcítica e dolomítica) é o 

principal material para a aquisição de dados δ18O e δ13C para avaliar a assinatura da água do 
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mar e mudanças paleoceanográficas em todo o mundo (Derry et al. 1992, Jacobsen & 

Kaufman 1999, Kauffman & Knoll 1995, Kaufman et al. 1997, Knoll et al. 1986, Knoll 2000, 

Narbonne et al. 1994, Nogueira et al. 2007, Saylor et al. 1998, Walter et al. 2000).  

Tabela 2- Valores de δ13C e δ18O e de razões 87Sr/86Sr para as amostras de calcário dos depósitos 
neoproterozoicos do Cinturão Araguaia. 

Número Amostra 
δ13C ‰       V-

PDB 
δ13O‰        V-

PDB 
δ13O ‰      V-

SMOW 
87Sr/86Sr 

1 613.30 -1,00 -14,21 16,21 

 

0.70935+/-
3 

 

2 616.58 -0,50 -12,00 18,49 

 

0.70959+/-
1 

 

3 616.59 -0,71 -12,47 18,01 

 

0.70865+/-

1 
 

4 619.00 -1,02 -12,08 18,41 

 

0.70911+/-

3 
 

5 619.01 -0,90 -11,83 18,67 

 

0.70923+/-

1 
 

6 621.76 -0,09 -9,53 21,03 - 

7 621.77 0,07 -9,43 21,14 

 

0.70873+/-

5 
 

8 623.73 -0,33 -11,21 19,31 

 

0.70985+/-
4 

 

9 629.80 -1,10 -11,55 18,95 

 

0.70944+/-
1 

 

10 629.81 -0,92 -11,42 19,09 

 

0.70931+/

1 
 

11 631.80 -0,93 -11,43 19,08 

 

0.70992+/-

1 
 

12 631.88 -1,31 -11,94 18,55 

 

0.71012+/-

1 
 

13 631.89 -0,75 -11,30 19,22 

 

0.71012+/-

1 
 

14 632.87 -1,12 -11,73 18,76 

 

0.70987+/-
3 
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15 632.88 -1,00 -11,39 19,12 

 

0.71065+/-
2 

 

 

As amostras de rocha para análise isotópica da sucessão Neoproterozoica do Cinturão 

do Araguaia, foram coletadas em uma seção de testemunho (SMD 08) representativa da 

estratigrafia da Formação São Martim (Fig. 3.11). As análises dos isótopos C e O foram 

realizadas em amostras de calcário de granulação fina (Tabela 2). As amostras de núcleo 

analisadas são frescas, apresentam baixo neomorfismo, com texturas e estruturas primárias 

preservadas. A matriz micrítica, de composição predominantemente calcítica, quando 

neomorfizada apresenta limites intercristalinos regulares compondo um mosaico equigranular 

hipidiotópico de granulação fina. Amostras homogêneas foram preferidas, zonas fraturadas, 

preenchidas com minerais e presença de terrígenos foram descartadas. Os valores de δ13C da 

sucessão carbonática são predominantemente negativos variando de ~ -1,31 a ~ +0,07‰, 

enquanto os valores de δ18O são negativos entre -14,21 a -9,43‰. Apenas uma amostra 

mostrara valores positivos δ13C de +0,07‰ encontradas na porção intermediária da sucessão 

estudada (Fig. 3.11). Valores negativos de δ18O são considerados um forte indicador de 

alteração de sinal, porém vários estudos demonstraram que, enquanto os isótopos O podem 

ser facilmente alterados pela diagênese, os valores primários da rocha de isótopos de C são 

normalmente preservados (Brand 2004, Korte et al. 2006, van Geldern et al. 2006, Swart & 

Oehlert 2018). Na verdade, os valores de δ18O são facilmente alterados em rochas 

carbonáticas porque é controlado pela temperatura de precipitação, a relação 18O/16O da água 

de precipitação, enquanto o valor de δ13C está diretamente ligado ao ciclo do carbono e à 

fonte de CO2 e é menos suscetível a alterações (Jacobsen & Kauffman 1999, Mitchell et al. 

1996). 

A composição isotópica de C em carbonatos proterozoicos geralmente está bem 

preservada devido à completa obliteração da porosidade após a deposição, o que inibe a 

circulação de fluidos e, consequentemente, qualquer reset isotópico (Buick et al. 1995, Knoll 

et al. 1986). No entanto, esse processo de obliteração da porosidade pode não ser suficiente 

para inibir as mudanças pós-diagenéticas (principalmente neomorfismo e dolomitização), 

fluidos meteóricos e forte metamorfismo que alteram a composição isotópica original dos 

carbonatos (Jacobsen & Kaufman 1999, Kaufman & Knoll 1995, Veizer 1983). Determinar o 

quanto essas alterações influenciaram a composição original do δ13C da água do mar na qual o 

carbonato foi precipitado é crucial na avaliação do sinal isotópico de uma sucessão 
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estratigráfica. Assim, a eliminação de amostras alteradas é fundamental para determinar as 

tendências seculares da água do mar Proterozoico δ13C e 87Sr/86Sr. O grau de alteração das 

amostras de carbonato foi avaliado pela relação entre os valores de δ13C e δ18O (Jacobsen & 

Kaufman 1999, Kaufman & Knoll 1995, Kah et al. 1999). No presente estudo, usamos apenas 

a relação δ13C versus δ18O e, provisoriamente, a alteração do sinal isotópico é discutida. 

 

 
Figura 3.10-. Curvas isotópicas de C-O-Sr para os depósitos de plataforma carbonática do Cinturão Araguaia. 
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3.8.2 Valores de δ 13C versus δ 18O  

Valores de δ18O em carbonato são indicadores diagenéticos muito sensíveis, revelando 

interações tardias de fluidos de rocha que modificam a composição encontrada em carbonatos 

do Proterozoico, cujos valores oscilam perto de -6‰ (por exemplo, Jacobsen & Kaufman 

1999, Kah 2000, Kaufman & Knoll 1995, Veizer et al. 1992). O gráfico das composições de 

δ13C versus δ18O (Fig. 3.12) permite identificar tendências decrescentes simultâneas de 

composições de O e C (Jacobsen & Kaufman 1999). 

Valores de δ18O menores que -10‰ têm sido usados como um limite provável para 

distinguir entre amostras alteradas e inalteradas (Jacobsen & Kauffman 1999, Narbonne et al. 

1994). Os carbonatos de sucessão estudados têm valores de δ18O variando de -14,21 a -9,43 

‰. Com base nesta premissa os valores isotópicos mais leves de δ18O, indicariam alteração 

diagenética significativa em pelo menos treze amostras, que apresentam valores abaixo de -

10‰ (Tab. 2), sendo 87% das amostras analisadas. Composições isotópicas de carbonato 

consideradas inalteradas (δ18O >-10‰) foram agrupadas e os valores foram plotados em 

gráfico de δ13C versus δ18O, mostrando uma concentração com correlação positiva clara (Fig. 

3.12). Porém entre os valores de C e O não existe covariância o que sugere que o volume do 

fluido diagenético (meteórico ou hidrotermal) necessário para reequilibrar a composição 

isotópica de O foi insuficiente para modificar a composição original de δ13C. 

As amostras com valores isotópicos leves de δ18O embora possam ser separadas em 

dois grupos, um deles com duas amostras tem os mesmos valores de δ13C com a amostra 

inalterada. Além disso, a análise gráfica das amostras sugere certa tendência de correlação 

positiva entre os valores isotópicos de C e O, o que leva a suspeitar de uma alteração 

diagenética, mas os valores próximos de 0 ‰ podem sugerir pouca modificação do sinal. A 

dispersão nos dados do isótopo de O pode indicar que os fluidos diagenéticos não 

modificaram todas as fácies. A covariação entre os valores principais de δ13C e δ18O de 

carbonatos marinhos rasos pode refletir a alteração dentro das águas de composição isotópica 

variável para a zona de mistura (Allan & Matthews 1982) ou reflete quantidades variáveis de 

recristalização/neomorfismo ou mesmo metamorfismo e a adição de cimento diagenético 

(Swart & Oehlert 2018). Assim, apesar de que as amostras apresentam valores inferiores a -

10δ18O ‰, a preservação da textura original micrítica em algumas amostras e a relação entre 

as composições de δ13C e δ18O não é covariante, consideramos que os valores isotópicos de 

δ13C da sucessão carbonática estudada, são inalterados, e possivelmente representam a 
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composição isotópica da água do mar Neoproterozoica. Por tanto, a curva isotópica de C pode 

ser adequada para uso em correlações locais e globais. 

 

 

 
Figura 3.11- Distribuição de δ13C em função de δ18O dos carbonatos da plataforma carbonática do Cinturão 

Araguaia. 

3.8.3 Valores 87Sr/86Sr  

As composições isotópicas de Sr em rochas carbonáticas são mais suscetíveis à 

alteração diagenética do que valores de δ13C e, ao contrário desses, não têm um padrão de 

avaliação bem definido (Knoll 2000). Diagênese tende a aumentar os valores 87Sr/86Sr. Os 

ensaios mais conduzidos para avaliar a alteração das razões de Sr geralmente passam por 

avaliações petrográficas e geoquímicas envolvendo δ18O, razões Mn/Sr, 87Rb/86Sr e 

concentrações de Sr (Jacobsen & Kaufman 1999). Mesmo com todos esses testes, o número 

de amostras de carbonato de várias regiões da Terra, consideradas como tendo um valor 

isotópico de Sr inalterado, é baixo e, consequentemente, sua interpretação 

quimioestratigráfica deve ser feita com o máximo cuidado (Knoll 2000). A avaliação do sinal 

isotópico radiogênico refere-se a 87Sr/86Sr versus plotagem de δ18O e δ13C, bem como 

avaliação petrográfica e estratigráfica. 
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Figura 3.12- Distribuição de 87Sr/86Sr em função de δ18O dos carbonatos da plataforma carbonática do Cinturão 

Araguaia. 

A avaliação dos gráficos de 87Sr/86Sr versus δ18O e δ13C mostra que a maioria das 

amostras está dentro da zona que revela mistura entre as composições primárias e diagenéticas 

(Fig. 3.13 e 3.14). Seguindo o mesmo critério utilizado para o δ13C (Fig. 12), as amostras com 

δ18O abaixo de -10 ‰ foram consideradas alteradas e, portanto, excluídas do grupo que 

mantinha a assinatura secundária de Sr (Fig. 3.13). Omitindo essas amostras, a fig. 3.13 

mostram que as razões 87Sr / 86Sr formam duas concentrações bem separadas, o que sugere 

uma mudança sistemática com o empilhamento estratigráfico. Valores superiores a 87Sr/86Sr 

em torno de 0,709 e 0,710 predominam na sucessão da plataforma carbonática, enquanto 

valores abaixo de 0,709 são raros, sugerindo uma tendência monotônica (Fig. 3.12). Nessas 

concentrações, as razões 87Sr/86Sr não variam sistematicamente com as composições 
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isotópicas de carbono de amostras consideradas como valores alterados, sugerindo que os 

valores de Sr são provavelmente secundários. 

 

Figura 3.14- Distribuição de 87Sr/86Sr em função de δ13C dos carbonatos da plataforma carbonática do Cinturão 

Araguaia. 

 

3.8.4 Quimiostratigrafia isotópica de Sr e avaliação de influência terrígena 

A interação água-rocha que envolve os processos de alteração provocados por fluidos 

diagenéticos e a abundância de material terrígeno, influem diretamente na interpretação dos 

isótopos de Sr para rochas carbonáticas. Desta forma é fundamental a avaliação desses fatores 

para identificar a assinatura de Sr primária (Kaurova et al. 2010). As análises de petrografia e 

difratometria de raios-X mostraram evidências mineralógicas e geoquímicas desses processos 

ao longo da seção estudada dos carbonatos.  

Nos mudstones, a petrografia permitiu a identificação de feições diagenéticas como 

neomorfismo, compactação química e fraturas preenchidas por calcita espática ao longo da 

seção, bem como a presença de quantidade significativa de material terrígeno disseminado. 

As amostras foram tomadas das seções menos alteradas, além de enviar amostras de controle 

para a análise isotópica, mas o processo desenvolvido no tratamento químico das mesmas foi 

realizado mediante o ataque com ácido acético (0.5N) e não foi desenvolvido o procedimento 

de lixiviação sequencial. 

Desta forma os resultados obtidos neste trabalho mostram altos valores de razão 

87Sr/86Sr  no intervalo de 0,7087-0,7106, com variações muito amplas nas amostras de 

controle, que não correspondem aos valores das curvas de variação de Sr marinho para a 
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idade Neoproterozoica recopiladas por Romero et al. (2012), Melezhik et al. (2001) e 

Halverson et al. (2010), pois além das evidencias apresentadas por Moura et al. (2006) 

sugerem que os valores de Sr na sucessão de estudo foram alteradas (Fig. 3.13). 

Valores elevados da razão 87Sr/86Sr têm sido interpretados como resultado de 

processos pós-deposicionais (Alvarenga et al. 2007, Romero et al. 2012). Isso sugere que os 

elevados valores isotópicos de Sr obtidos podem ser o resultado de alguma alteração durante a 

diagênese. No entanto, as amplas variações nas amostras de controle podem indicar que o 

conteúdo de material terrígeno também poderia ter controlado a assinatura 87Sr/86Sr. Com os 

elevados valores obtidos pode se afirmar que ocorreram algumas modificações nas assinaturas 

primárias de Sr em todas as amostras, consideramos que os resultados podem não representar 

uma boa estimativa da composição de Sr marinho no momento da formação dos calcários. 

 

 

Figura 3.15- Recopilação das curvas de Sr marinho para o Neoproterozoico, modificado de Romero et al. (2012), 

Melezhik et al. (2001) e Halverson et al. (2010), o ovalo rosa representa a razão 87Sr/86Sr para a capa carbonática 

do Grupo Araras: Nogueira et al. (2007), Alvarenga et al. (2008, 2009), Paula-Santos et al. (2010), os pontos 

vermelhos correspondem aos dados obtidos neste trabalho. 

 

3.8.5 Correlação da composição de δ13C e 87Sr/86Sr das águas marinhas do 

Neoproterozoico 

Halverson et al. (2005) correlacionaram as razões isotópicas das ocorrências de 

Snowball Earth no mundo. Os depósitos das glaciações Sturtiana e Marinoana e suas capas 

carbonáticas associadas em toda a Austrália foram postuladas como marcadores 

cronoestratigráficos globais (Dunn et al. 1971, Hoffman & Schrag 2002, Kennedy et al. 1998, 

Walter et al. 2000). Embora a razão isotópica de 87Sr/86Sr seja mais suscetível à alteração 
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diagenética do que os valores de δ13C, a compilação de dados que mostram a composição 

química das águas marinhas, é amplamente utilizada na datação de rochas Neoproterozoicas 

(Halverson et al. 2007, Romero et al. 2012).  

Os dados isotópicos de 87Sr/86Sr obtidos nos depósitos carbonáticos do 

Neoproterozoico no Cinturão Araguaia, sugerem uma alteração produzida possivelmente pela 

diagênese que experimentou esta sucessão, além do alto conteúdo de terrígenos, a comparação 

com os dados disponíveis das ocorrências de depósitos associados a Snowball Earth (Fig. 

3.14) confirma esta proposta. Segundo Halverson et al. (2005) as sucessões de Austrália, 

norte da Namíbia (Hoffmann & Prave 1996) e o norte da Cordilheira canadense (Aitken 1991, 

Narbonne & Aitken 1995) compartilham várias características principais, incluindo 

sequências distintas Sturtiana e Marinoana (Hoffman & Schrag 2002) e uma anomalia 

negativa δ13C submarinoana característica (anomalia de Trezona), ausente no registro pré-

Sturtiano. A anomalia de Trezona define um declínio suave e contínuo para valores negativos 

tão baixos como –5‰ (Halverson et al. 2005), indicando que os carbonatos isotopicamente 

negativos das rochas Neoproterozoicas do Cinturão Araguaia, poderiam ser equivalentes a 

esta anomalia (Fig. 3.11 e 3.14). Confirmando assim que os depósitos glaciais poderiam ser o 

registro da Snowball Earth Marinoana. 

 



51 

 

 

 

  
Figura 3.16- Recopilação de dados isotópicos de C, O e Sr a nível mundial das ocorrências de Snowball Earth, 

em vermelho os dados obtidos neste trabalho dos depósitos neoproterozoicos carbonáticos do Cinturão Araguaia. 
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3.9 CONCLUSÕES 

As análises sedimentológica, estratigráfica e isotópica baseada em furos de sondagem 

no Cinturão Araguaia, Região de Redenção (Brasil) revelou a ocorrência de prováveis 

depósitos glaciais (668 Ma - 634±21 Ma) dentro de uma sucessão até então reconhecida como 

a Formação Couto Magalhães. Neste trabalho está unidade foi redefinida 

litoestratigraficamente em duas novas formações denominadas de Formação São Martim 

(sucessão carbonática) e Formação Rio Arraias (sucessão siliciclástica). Assim, a partir da 

descrição dos furos de sondagem SMD 08 e SMD 15, foram descritas dezenove fácies 

sedimentares agrupadas em quatro associações de fácies que registram uma plataforma 

carbonática (AF1) gerada sobre o assoalho da bacia constituído de formações ferríferas, 

turbiditos de talude ricos em areia-lama (AF2), depósitos subglaciais (AF3) e turbiditos de 

talude ricos em areia (AF4). A reconstrução do perfil estratigráfico desta sucessão permitiu 

propor um novo modelo deposicional, onde nós sugerimos que a Bacia Araguaia foi 

submetida a processos glaciais relacionados com o evento da Snowball Earth Marinoana de 

provável idade 650 Ma - 635 Ma no Criogeniano. Os diamictitos da Formação Rio Arraias 

representam a terceira ocorrência relatada de depósitos glaciais neoproterozoicos no Brasil, 

expandindo o alcance potencial das glaciações deste período para a Província Tocantins.  
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CAPÍTULO 4 CONSIDERAÇÕES FINAIS 

O Neoproterozoico é caraterizado por variações extremas climáticas, estes eventos 

estão representados pelas glaciações globais Sturtiana e Marinoana que estão registradas nas 

rochas do Criogeniano (Kirschvink 1992, Young 1995, Hoffman et al. 1998, Hoffman & 

Schrag 2002, Hoffman et al. 2017). No Brasil estes eventos estão registrados principalmente 

em faixas de dobramentos originadas durante a grande reorganização das massas continentais 

que ocorreu entre 750 e 550 Ma como a ruptura de Rodinia e posterior amalgamação do 

Gondwana Oeste (Hasui 2010). A colisão destas massas deu origem ao Cinturão Araguaia, 

onde se encontra uma sucessão carbonática-siliciclástica depositada em ambientes marinhos, 

com uma ampla gama de evidências que sugerem deposição dentro de ambientes glaciais. 

Os depósitos correspondentes às fácies glaciais, antes interpretadas como brechas 

produzidas por escorregamento em ambiente turbidítico de talude superior, exibiam uma 

complexidade de microestruturas e microtexturas produzidas pela ação de arraste, 

cisalhamentos puros, simples e escape de água, a partir dos quais foram geradas uma série de 

características intrínsecas de diamictitos subglaciais. 

Assim, a partir da descrição dos furos de sondagem SMD 08 e SMD 15, foram 

descritas dezenove fácies sedimentares agrupadas em quatro associações de fácies que 

registram uma plataforma carbonática (AF1) gerada sobre o assoalho da bacia constituído de 

formações ferríferas, turbiditos de talude ricos em areia-lama (AF2), depósitos subglaciais 

(AF3) e turbiditos de talude ricos em areia (AF4). A reconstrução do perfil estratigráfico desta 

sucessão permitiu propor um novo modelo deposicional que apoia a proposta do registro de 

um evento glacial na Bacia Araguaia. 

A reavaliação paleoambiental e estratigráfica desta sucessão permitiu o 

reconhecimento de duas novas unidades litoestratigráficas no Cinturão Araguaia, 

denominadas aqui de Formação São Martim (sucessão carbonática) e Formação Rio Arraias 

(sucessão siliciclástica). Dados isotópicos e geocronológicos, associados às características 

sedimentológicas e estratigráficas, forneceram subsídio para a sugestão de um novo registro 

de glaciação marinoana no Brasil. Assim, os diamictitos da Formação Rio Arraias 

representam a terceira ocorrência relatada de depósitos glaciais neoproterozoicos no Brasil, 

expandindo o alcance potencial das glaciações deste período para a Província Tocantins.  
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