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RESUMO 

Dados isotópicos inéditos de U-Pb-Hf em zircão das principais unidades mesoarqueanas da área 

de Ourilândia do Norte, localizada na porção centro-oeste da Província Carajás, foram 

combinados a uma revisão dos principais aspectos geológico-estruturais, petrográficos e 

geoquímicos destas rochas, o que permitiu uma redefinição da estratigrafia local, bem como 

um aprofundamento sobre as naturezas das fontes, com base em modelagem geoquímica. Além 

disto, foi apresentado um quadro moderno das correlações tectonoestratigráficas e dos 

principais eventos que levaram à estabilização da província, bem como suas implicações para 

a origem da tectônica de placas. Os granitoides meosarqueanos de Ourilândia são compostos 

por batólitos de sanukitoide (SNK) e biotita granito (BG), com subordinado tonalito-

trondhjemito-granodiorito (TTG). (1) Os TTG representam o evento mais antigo da área (2,92 

Ga) e são compostos por xenólitos tonalíticos (Suíte Mogno) e por um stock de trondhjemito 

porfirítico (Suíte Rio Verde). Os xenólitos são deformados e o trondhjemito apresenta pequenos 

enclaves máficos. O xenólito tonalítico forneceu εHf(2,92 Ga) = +2,0 a –0,2 e foi formado por 16% 

de fusão a partir de um metabasalto enriquecido, enquanto o trondhjemito apresentou valores 

de εHf mais amplos [εHf(2,92 Ga) = +2,3 a –3,5], sugerindo uma origem mais complexa envolvendo 

mistura entre melt tipo-TTG (70–80%) e um componente subcondrítico (20–30%), refletindo 

em seu maior tempo de residência crustal (Hf-TDM
C = 3,2–3,5 Ga) em relação ao xenólito (Hf-

TDM
C = 3,2–3,3 Ga). (2) Os SNKs foram agrupados na Suíte Sanukitoide Ourilândia, que integra 

o Granodiorito Arraias (2,92 Ga) e o Complexo Tonalito-Granodiorito Ourilândia (2,88 Ga), 

que é composto por tonalitos e granodioritos, com subordinados quartzo monzodiorito, quartzo 

diorito e enclaves máficos. De modo geral, essas rochas mostram hornblenda, biotita e epidoto 

como principais fases máficas. O Granodiorito Arraias é a unidade SNK mais antiga da 

província e uma das mais antigas do mundo. Ele forneceu valores de εHf(2,92 Ga) variando de 

condrítico a subcondrítico (+1,9 a –4,4) e pode ser gerado por 29% de fusão do manto 

metassomatizado por 40% de melt tipo-TTG, em condições oxidantes, deixando um resíduo 

composto de ortopiroxênio, granada, clinopiroxênio e magnetita. Já o Complexo Ourilândia 

forneceu valores de εHf(2,88 Ga) = +3,4 a –2,0 e suas diferentes variedades de granitoides 

(incluindo o quartzo monzodiorito) foram formadas a partir de 18–33% de fusão do manto 

enriquecido por 20–40% de melt tipo-TTG, sob condições oxidantes, deixando um resíduo 

composto por ortopiroxênio, clinopiroxênio, granada, magnetita ±olivina. Os enclaves máficos 

e o quartzo diorito mostram histórias petrogenéticas distintas e foram admitidos como produto 

de fusão parcial do manto metassomatizado por fluidos em menores pressões, fora da zona de 
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estabilidade da granada. (3) O monzogranito equigranular representa a unidade mais volumosa 

da área e foi correlacionado ao batólito Boa Sorte (Suíte Granítica Canaã dos Carajás). Seu 

magma parental pode ser formado por 18% de fusão a partir de um trondhjemito tipo-TTG 

(análogo àqueles da região de Água Azul do Norte) sob condições relativamente oxidantes, 

deixando um resíduo composto por plagioclásio, quartzo, biotita, magnetita e ilmenita. Os 

dados U-Pb permitiram distinguir quatro populações de zircão (3,04 Ga, 2,97 Ga, 2,93 Ga e 

2,88 Ga). A população mais jovem foi interpretada como a idade de cristalização magmática 

(contemporânea ao Complexo Ourilândia) e forneceu valores subcondríticos de εHf(2,88 Ga) = –

0,8 a –4,1 (o que confirma sua origem crustal). A população de 2,93 Ga foi interpretada como 

cristais herdados da fonte tipo-TTG e forneceu εHf(2,93 Ga) condrítico = +2,8 a –0,7 (Hf-TDM
C = 

3,1–3,4 Ga), indicando um menor tempo de residência crustal em relação à população de 2,88 

Ga (Hf-TDM
C = 3,3–3,5 Ga). Já as populações com idades de 3,04 Ga e 2,97 Ga foram 

interpretadas como xenocristais com εHf(3,04 Ga) = –1,7 a –2,2 (Hf-TDM
C = 3,5 Ga) e εHf(2,97 Ga) = 

+1,4 a –5,7 (Hf-TDM
C = 3,3–3,7 Ga), respectivamente. (4) O granodiorito porfirítico alto-Ti e o 

monzogranito heterogranular associado são intimamente relacionados ao Granito Boa Sorte e 

foram agrupados na Suíte Granodiorito-Granito Tucumã, que apresenta afinidade com os 

granitos Closepet (Cráton Dharwar, Índia) e Matok (Bloco Pietersburg, África do Sul). O 

granodiorito alto-Ti pode ser formado por fusão de 30% do manto enriquecido com 40% de 

melt tipo-TTG em condições oxidantes, deixando um resíduo composto por ortopiroxênio, 

olivina, plagioclásio, clinopiroxênio e magnetita, com a participação de um componente 

enriquecido em HFSE, como sedimentos, fluidos e/ou materiais da astenosfera. A petrogênese 

do monzogranito desta suíte envolveu mistura entre 40% de magmas derivados da crosta 

(Granito Boa Sorte) e 60% de magmas derivados do manto enriquecido (granodiorito alto-Ti). 

Um modelo tectônico de três estágios é admitido para explicar a origem e a assinatura isotópica 

dos granitoides estudados. Os valores de Hf-TDM
C variam entre 3,7–3,1 Ga, indicando extração 

de crosta a partir do manto no Paleoarqueano, que foi gerada em tectônica tipo domos-e-quilhas 

de longa duração (~600 Ma) e posteriormente reciclada de volta ao manto, permitindo seu 

enriquecimento por subducção de baixo ângulo no Mesoarqueano (2º estágio), onde os TTG 

(suítes Mogno e Rio Verde) e a primeira geração de SNK (Granodiorito Arraias) foram 

formados em 2,92 Ga. Então, uma colisão de curta duração (3º estágio) definida pelo pico de 

metamorfismo regional (2,89–2,84 Ga) e associada com espessamento crustal e slab breakoff 

permitiu a origem de grandes volumes de magmas derivados do manto e da crosta em ~2,88 

Ga, com ascensão e colocação condicionada por zonas de cisalhamento. 

Palavras-chave: granitoides; petrologia; transição tectônica; Arqueano; Província Carajás. 
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ABSTRACT 

 

Zircon U-Pb-Hf isotopic data from the main Mesoarchean units in the Ourilândia do Norte area 

(Carajás Province, Amazon Craton) were combined with a review of the main geological-

structural, petrographic and geochemical aspects of these rocks, which allowed a redefinition 

of local stratigraphy, as well as a better understanding of the nature of the sources, based on 

geochemical modeling. In addition, a modern framework of the tectonostratigraphic 

correlations and the main events that led to the stabilization of the province was presented, as 

well as their implications for the origin of the plate tectonics. The Ourilândia granitoids are 

composed of interdigitated batholiths of sanukitoids and potassic granites, with subordinate 

TTG. (1) The TTG represent the oldest event in the area (2.92 Ga) and they are composed of 

tonalitic xenoliths (Mogno suite) and a porphyritic trondhjemite stock (Rio Verde suite), in 

which biotite is the main mafic mineral. The xenoliths are intensely deformed and the 

trondhjemite presents small mafic enclaves. The xenolith provided chondritic values of εHf(2.92 

Ga) = +2.0 to –0.2 and was formed by partial melting of hydrated metabasalts, while the 

trondhjemite presented εHf(2.92 Ga) = +2.3 to –3.5 suggesting a more complex origin involving 

mixing between TTG-type melt and a subchondritic component, reflecting its longer crustal 

residence time (Hf-TDM
C = 3.2–3.5 Ga) in relation to the xenolith (Hf- TDM

C = 3.2–3.3 Ga). (2) 

The sanukitoids were grouped in the Ourilândia sanukitoid suite, which integrates the Arraias 

granodiorite (2.92 Ga) and the Ourilândia tonalite-granodiorite complex (2.88 Ga), which is 

composed of tonalites and granodiorites with subordinate quartz monzodiorite, quartz diorite 

and mafic enclaves. In general, these rocks show hornblende, biotite and epidote as the main 

mafic phases. The Arraias granodiorite is the oldest sanukitoid unit in the province and one of 

the oldest in the world. It provided εHf(2.92 Ga) values ranging from chondritic to subchondritic 

(+1.9 to –4.4) and can be generated by 29% melting of the mantle metasomatized by 40% TTG-

type melt, under oxidizing conditions, leaving a residue composed of orthopyroxene, garnet, 

clinopyroxene and magnetite. Meanwhile, the Ourilândia complex provided values of εHf(2.88 Ga) 

= +3.4 to –2.0 and its different varieties of granitoids (including quartz monzodiorite) were 

formed from 18–33% melting of the mantle enriched by 20–40% TTG-type melt, under 

oxidizing conditions, leaving a residue composed of orthopyroxene, clinopyroxene, garnet, 

magnetite ±olivine. The mafic enclaves and the quartz diorite show distinct petrogenetic 

histories and were assumed to be a product of partial melting from the mantle metassomatized 

by fluids at lower pressures, outside the garnet stability zone. (3) The equigranular 
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monzogranite represents the largest unit in the area and was correlated with the Boa Sorte 

batholith (Canaã dos Carajás granitic suite). Its parental magma can be formed by 18% melting 

from a TTG-type trondhjemite (analogous to those of Água Azul do Norte) under relatively 

oxidizing conditions, leaving a residue composed of plagioclase, quartz, biotite, magnetite and 

ilmenite. The U-Pb data allowed to distinguish four zircon populations (3.04 Ga, 2.97 Ga, 2.93 

Ga and 2.88 Ga). The youngest population was interpreted as the magmatic crystallization age 

(coeval to the Ourilândia complex) and provided subchondritic values of εHf(2.88 Ga) = –0.8 to –

4.1, which confirms its crustal origin. The 2.93 Ga population was interpreted as crystals 

inherited from the TTG-type source and provided chondritic εHf(2.93 Ga) = +2.8 to –0.7 (Hf-TDM
C 

= 3.1–3.4 Ga), indicating a shorter crustal residence time than the 2.88 Ga population (Hf-TDM
C 

= 3.3–3.5 Ga). The populations dated at 3.04 Ga and 2.97 Ga were interpreted as xenocrystals 

with εHf(3.04 Ga) = –1.7 to –2.2 (Hf-TDM
C = 3.5 Ga) and εHf(2.97 Ga) = +1.4 to –5.7 (Hf-TDM

C = 3.3–

3.7 Ga), respectively. (4) The high-Ti porphyritic granodiorite and the associated heterogranular 

monzogranite are closely related to the Boa Sorte granite and were grouped in the Tucumã 

granodiorite-granite suite, which has affinity with the Closepet (Dharwar craton, India) and the 

Matok (Pietersburg block, South Africa) granites. The high-Ti granodiorite can be formed by 

30% melting from the mantle enriched with 40% of TTG-type melt under oxidizing conditions, 

leaving a residue composed of orthopyroxene, olivine, plagioclase, clinopyroxene and 

magnetite, with the participation of a component enriched in HFSEs, such as sediments, fluids 

and/or asthenosphere materials. The petrogenesis of the monzogranite of this suite involved 

mixing between 40% crust-derived magmas (Boa Sorte granite) and 60% enriched mantle-

derived magmas (high-Ti granodiorite). A three-stage tectonic model is assumed to explain the 

origin and isotopic signature of the studied granitoids. In general, the Hf-TDM
C ranging from 

3.7 to 3.1 Ga, indicating the existence of a Paleoarchean crustal component, which was 

generated in long-lived dome-and-keel tectonics (~600 Ma) and later recycled in the mantle 

allowing its enrichment from low-angle subduction in Mesoarchean (2nd setting), where the 

TTG-type granitoids and the first sanukitoid generation were formed at 2.92 Ga. Then, a short-

lived collision (3rd setting) defined by the peak regional metamorphism (2.89–2.84 Ga) and 

associated with crustal thickening and slab breakoff allowed the origin of large volumes of 

mantle- and crust-derived magmas at ~2.88 Ga, where the ascent and emplacement were 

conditioned by shear zones. 

Keywords: granitoids; petrology; tectonic transition; Archean; Carajás province. 
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CAPÍTULO 1 INTRODUÇÃO 

1.1 APRESENTAÇÃO 

A presente tese de doutorado faz parte das contribuições do Grupo de Pesquisa 

Petrologia de Granitoides (GPPG) e está vinculada à área de Geoquímica (linha de pesquisa 

Evolução Crustal e Metalogênese) do Programa de Pós-Graduação em Geologia e Geoquímica 

(PPGG) da Universidade Federal do Pará (UFPA). Os granitoides mesoarqueanos, alvos de 

estudo desta tese, são localizados na área de Ourilândia do Norte, no sudeste do Estado do Pará 

(Figura 1). Os resultados são apresentados na forma de três artigos científicos correspondentes 

aos capítulos 2, 3 e 4, os quais são precedidos por um capítulo introdutório (capítulo 1). Além 

disto, este documento integra um último capítulo com as considerações finais (capítulo 5). 

O Capítulo 1 compreende nove seções, em que esta seção (1.1) foi destinada para 

apresentar a estruturação do documento e a localização da área de estudo. A seção 1.2 cita os 

recursos financinceiros e as colaborações desenvolvidas durante a elaboração da tese. Na 

sequência, é apresentada uma fundamentação teórica (seção 1.3) que visa revisar o estado da 

arte sobre a classificação e a petrogênese de granitoides arqueanos, com destaque para os seus 

contrastes na composição isotópica e em suas implicações tectônicas. Além de discutir algumas 

questões conflitantes entre as nomeclaturas de rochas metamórficas e granitoides sintectônicos. 

Granitos deformados ou metagranitos? Eis a questão! Em seguida, este documento fornece um 

breve histórico sobre a evolução do conhecimento geológico regional da Província Carajás 

(seção 1.4). Já a seção 1.5 envolveu uma descrição detalhada do registro geológico 

mesoarqueano desta província, com ênfase na proposta estratigráfica recentemente 

desenvolvida por Oliveira et al. (em preparação). A seção 1.6 aborda as principais correlações 

tectonoestratigráficas destas rochas, bem como o estado da arte sobre a evolução tectônica 

mesoarqueana da Província Carajás. Na seção 1.7 foi apresentada a problemática e justificativa 

da pesquisa, seguida por seus objetivos (seção 1.8) e os materiais e métodos (seção 1.9). 

O capítulo 2 compreende o 1º artigo da tese, que é um capítulo de livro publicado na 

Série Contribuições à Geologia da Amazônia (Silva & Oliveira 2019), intitulado Magmatismo 

mesoarqueano de Ourilândia do Norte - PA: afinidades petrológicas e implicações tectônicas 

para a Província Carajás. Este trabalho corresponde à primeira integração das informações até 

então existentes para a região, com base em levantamento e compilação dos dados gerados por 

Santos & Oliveira (2016) e Silva et al. (2018). Nesse contexto, a pesquisa foi voltada para uma 

síntese das principais caraterísticas geológicas, petrográficas e litoquímicas dos granitoides 

estudados. Baseado na proposta de Silva et al. (2018), os granitos potássicos foram classificados 
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como suíte Fe-K e os SNKs como suíte Mg-K, com histórias petrológicas distintas, além do 

reconhecimento de subordinado trondhjemito tipo-TTG.  

O capítulo 3 corresponde a um artigo de síntese submetido ao periódico Lithos (Qualis 

CAPES A1), intitulado “The Mesoarchean plutonic complex from the Carajás province, 

Amazonian craton: petrogenesis, zircon U-Pb SHRIMP geochronology and tectonic 

implications”. Este trabalho (aprovado com revisão) apresenta dados U-Pb SHRIMP em zircão 

para as principais unidades de granitoides da área. Aqui nós propomos um mapa geológico 

atualizado para a área de estudo e o termo Complexo Plutônico Ourilândia para agrupar as 

rochas mesoarqueanas estudadas, que incluem os SNK e BG, com ocorrência subordinada de 

granitoides tipo-TTG (trondhjemito reconhecido em estudos anteriores, além de xenólitos 

tonalíticos, que até então não tinham sido caracterizados). Os dados U-Pb em zircão permitiram 

constatar a contemporaneidade entre SNK e BG, bem como o principal período de crescimento 

e retrabalhamento crustal em Ourilândia. Testes de balanço de massas e modelagem geoquímica 

foram combinados com os resultados U-Pb para elucidar a petrogênese das diferentes 

variedades estudadas. Além disso, este artigo visou: discutir as condições de cristalização e 

deformação do Complexo Plutônico Ourilândia, avaliar o papel destas rochas na 

compartimentação tectônica da Província Carajás e propor um modelo de evolução tectono-

magmática. Em relação ao primeiro artigo desta tese (capítulo 2), esta pesquisa representa uma 

evolução do conhecimento, onde dados U-Pb inéditos são combinados com uma reavaliação 

das informações até então disponíveis para estas rochas (Santos & Oliveira 2016, Silva et al. 

2018, Nascimento et al. 2021). 

O capítulo 4 contempla o último artigo da tese, que está em fase de revisão e será 

submetido ao periódico precambrian research (Qualis A1), intitulado “Change from 

Paleoarchean dome-and-keel tectonics to Mesoarchean subduction–collision: geochemical 

and zircon U-Pb-Hf isotope constraints on the 2.92–2.88 Ga granitoids from Ourilândia do 

Norte, Carajás province, Amazonian craton, Brazil”. Aqui foram apresentados dados 

isotópicos de U-Pb-Hf em zircão para as principais unidades estudadas, além de uma 

redefinição da estratigrafia local, o que permitiu: (i) discutir os mecanismos e períodos de 

crescimento e retrabalhamento crustal em Ourilândia; (ii) discutir as correlações 

tectonoestratigráficas destas rochas; (iii) refletir sobre as implicações dos isótopos de Hf na 

origem dos granitoides estudados; e (iv) propor um modelo tectônico coerente. 
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Figura 1 – Mapa de localização e acesso à região de Ourilândia do Norte, sudeste do estado do Pará, em que mostra 

as principais vias de acesso para chegar na área de estudo, localizada entre as sedes dos municípios de Tucumã e 

Água Azul do Norte, cortada pela PA-279. O polígono em azul corresponde à área do mapa geológico regional 

proposto por Oliveira et al. (em preparação).  

1.2 RECURSOS E COLABORAÇÕES 

Durante a elaboração deste documento, o autor também colaborou com outras pesquisas 

na região e participou da coautoria em estudos de química mineral, petrologia magnética e 

geotermobarometria das rochas estudadas nesta tese (Nascimento et al. 2020, 2021, 2022). 

Também integrou a coautoria de trabalhos envolvendo granitoides neoarqueanos da Província 

Carajás, tais como os charnoquitos da área de Ourilândia do Norte (Sanches et al. 2018, Felix 

et al. 2020), granitoides subalcalinos da área de Vila Jussara (Silva et al. 2020) e enderbitos da 

área de Canaã dos Carajás (Marangoanha et al. 2022). Além disto, nos últimos anos o 

doutorando tem colaborado diretamente com a elaboração de um mapa geológico regional para 

a Província Carajás (apresentado na Figura 13h) que integra os resultados até então alcançados 
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pelo GPPG da UFPA. Neste contexto, um artigo com os resultados dessa integração está em 

fase de finalização (Oliveira et al. em preparação), que envolve uma nova proposta de 

compartimentação tectônica e uma redefinição estratigráfica de algumas unidades arqueanas.  

Durante o desenvolvimento deste documento, o doutorando também contribuiu com a 

formação de recursos humanos, onde colaborou com o desenvolvimento de três dissertações de 

mestrado (Felix 2019, Nascimento 2020, Sanches em preparação), que são vinculadas ao 

mesmo programa de pós-graduação e realizadas na área de Ourilândia do Norte, sob a 

supervisão do mesmo orientador, Prof. Davis Carvalho de Oliveira, das quais uma está em 

andamento e duas foram finalizadas com a geração de três artigos internacionais (Felix et al. 

2020, Nascimento et al. 2021, 2022) e um regional (Nascimento et al. 2020). Tais dissertações 

são intituladas: (i) Petrologia magnética e química mineral dos granitoides mesoarqueanos de 

Ourilândia do Norte (PA) – Província Carajás, elaborada por Aline Costa do Nascimento, que 

permitiu estimar as condições de cristalização e colocação dos granitoides estudados, a partir 

de dados de química mineral e petrologia magnética (Nascimento 2020); (ii) Charnoquitos de 

Ourilândia do Norte (PA): geologia, natureza e implicações tectônicas para a Província 

Carajás, desenvolvida por Williamy Queiroz Felix, que visou definir a natureza, origem e os 

parâmetros de cristalização dos charnoquitos e rochas máficas associadas, a partir de dados de 

geologia, petrografia, geoquímica e química mineral (Felix 2019); (iii) Petrologia Magnética 

do Charnoquito Rio Seco, Ourilândia do Norte, Província Carajás, em desenvolvimento por 

Silvio Sanches Neto, que visa investigar as implicações petrológicas e estimar as condições de 

cristalização para estas rochas (principalmente fugacidade de oxigênio), a partir do cruzamento 

de dados de susceptibilidade magnética e petrografia de minerais opacos (Sanches em 

preparação). 

Durante o doutoramento, o autor ainda colaborou com o desenvolvimento de dois 

Trabalho de Conclusão de Curso (TCC), vinculados à Faculdade de Geologia da UFPA, sob a 

orientação do Prof. Davis C. de Oliveira, os quais são intitulados: (i) Petrologia magnética dos 

granitoides mesoarqueanos de Ourilândia do Norte (PA) - Província Carajás, realizado por 

Raquel Camile Prazeres Sacramento, que visou uma caracterização preliminar dos minerais 

opacos e da natureza magnética destas rochas (Sacramento 2018); e (ii) Petrologia magnética 

da associação gabronorito-charnoquito-granito de Ourilândia do Norte (PA), Província 

Carajás, elaborado por Silvio Sanches Neto, o qual teve como objetivo um estudo preliminar 

dos minerais opacos e susceptibilidade magnética destas rochas (Sanches 2019).  

Esta pesquisa foi financiada pelo Conselho Nacional de Desenvolvimento Científico e 

Tecnológico (CNPq; processos: 311388/2016-7, 435552/2018-0 e 311647/2019-7), cujos 
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resultados estão vinculados às metas e objetivos propostos pelo projeto Origem e história 

tectônica dos granitoides arqueanos do Domínio Carajás, SE do Cráton Amazônico. A 

Coordenação de Aperfeiçoamento de Pessoal de Nível Superior (CAPES) foi responsável pela 

concessão de bolsa de estudos ao discente (L.R. da Silva; 88882.347887/2019-01). Além disto, 

os artigos internacionais foram revisados gramaticalmente utilizando recursos pecuniários 

solicitados a partir de dois editais do Programa de Apoio à Publicação Qualificada (PAPQ) da 

Pró-Reitoria de Pesquisa e Pós-Graduação (PROPESP) da UFPA (edital 06/2021 – Proc. 

23073.027926/2021-27; e edital 02/2022 – Proc. 23073.040109/2022-45). Adicionalmente, este 

trabalho contou com o apoio do Laboratório de Geologia Isotópica (Pará-Iso) e do Laboratório 

de Microanálises (LM), ambos do Instituto de Geociências da UFPA. No Para-Iso/UFPA, 

destaca-se a colaboração e tutoria do Prof. Marco Antônio Galarza. Enquanto, no LM/UFPA 

destaca-se as colaborações do Prof. Cláudio Nery Lamarão (coordenador do laboratório) e da 

geóloga MSc. Gisele Tavares Marques (técnica do laboratório). 

1.3 FUNDAMENTAÇÃO TEÓRICA 

Esta é uma seção de natureza teórica, que visa fundamentar os processos evolutivos da 

crosta continental arqueana, tanto do ponto de vista geoquímico/isotópico quanto das 

perspectivas de mudanças em termos de estilos tectônicos. A base desta fundamentação teórica 

são aulas e diversos artigos científicos discutidos durante as disciplinas Petrologia de Rochas 

Granitoides (PPGG0036) e Tectônica e Petrologia (partes 1 e 2; PPGG0207/0208) ofertado pelo 

PPGG da UFPA e a disciplina Geologia Estrutural de Rochas Intrusivas: Estruturas Primárias 

e Subsolidus (GEB0052A), ofertada pelo Programa de Pós-graduação em Geociências da 

Universidade Federal do Rio Grande do Sul (UFRGS). Inicialmente é apresentada uma breve 

conceituação sobre classificação geoquímica, diversificação e petrogênese de granitoides 

arqueanos. Em seguida, são introduzidas algumas definições que permitem discutir os 

principais processos responsáveis pela formação e destruição da litosfera continental bem como 

dos mecanismos que levaram a origem da tectônica de placas. A ênfase é dada na interpretação 

de modelos teóricos, e no entendimento das limitações dos mesmos com base nos contrastes 

existentes entre os processos magmáticos responsáveis pelo crescimento crustal no Arqueano e 

em períodos Pós-arqueano (geodinâmica) e na compreensão do papel da dinâmica do manto na 

geração de crosta félsica. Além disso, resumidamente, há uma breve discussão sobre os 

principais mecanismos e estruturas de deformação e recristalização e seus significados para 

terminologia de rochas intrusivas. 
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1.3.1 Classificação e petrogênese de granitoides arqueanos 

Ao longo da evolução do conhecimento sobre os terrenos arqueanos surgiram diversas 

propostas para classificação de granitoides, com destaque para os clássicos trabalhos de Martin 

(1994) e Sylvester (1994). Atualmente, este tema permanece como uma matéria de inteso 

debate e a nomenclatura utilizada é baseada em termos como TTG, BG, SNK e granitoides 

cálcico-alcalinos alto-K (CAAK), definidos com base em constrains geoquímicos (Moyen et 

al. 2003, Martin et al. 2009, Heilimo et al. 2010, Almeida et al. 2011, 2013, Laurent et al. 

2014a, Joshi et al. 2016, Halla et al. 2017, Moyen 2020). De modo geral, suítes TTG são 

caracterizadas por altos conteúdos de NaO e baixo de K2O, enquanto SNK e CAAK mostram 

uma maior variação composicional. Laurent et al. (2014a) propuseram uma classificação 

petrogenética para granitoides arqueanos com base nas principais características geoquímicas e 

em uma revisão dos modelos disponíveis para a origem destas rochas (e.g., Moyen et al. 2003). 

Como as demais, esta não é uma classificação livre de debates, entretanto, ela merece destaque 

porque tem sido uma referência para a classificação de granitoides arqueanos. Mas a verdade é 

que não há um consenso ou um padrão internacional de classificação, o que pode ser devido à 

diversidade composicional destas rochas e/ou a frequente utilização de terminologias restritas 

baseadas em particularidades regionais.  

Em uma revisão recente, Moyen (2020) propôs uma classificação de primeira ordem 

para os granitoides arqueanos, onde eles são integrados em dois principais grupos: (i) 

granitoides tipo-C originados a partir de fusão parcial de uma gama de fontes crustais variando 

de anfibolitos a rochas metassedimentares. Este grupo inclui granitoides sódicos a potássicos, 

como TTG, TTG transicionais, BGs e granitos à duas micas (Figura 2a); e (ii) granitoides tipo-

M formados a partir do manto enriquecido, em que melts tipo-TTG representam o principal 

agente metassomático. Eles são subdivididos em SNK e CAAK. Esse último grupo também é 

conhecido como SNK alto-Ti (Martin & Moyen 2005) e foi incluído em um grupo mais amplo 

denominado SNK lato sensu (l.s.) (Laurent et al. 2014a). As suites CAAK mostram 

composições ferroanas (ferroan), mais enriquecidas em elementos litófilos de íons grandes (low 

large ion lithophile elements – LILEs) e elementos litófilos de alta carga (high field strength 

elements – HFSEs) com relação os SNK stricto sensu (s.s.) (Heilimo et al. 2010), que também 

são conhecidos como SNK baixo-Ti (Martin & Moyen 2005). Em outras palavras, as suítes 

CAAK (ou SNK alto-Ti) mostram uma assinatura geoquímica do tipo-A (Figura 2a). Moyen 

(2020) destaca que no Arqueano não são conhecidos granitos tipo-A propriamente ditos; no 
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entanto, além das suites CAAK, podem ocorrer sienitos e rochas associadas com afinidade tipo-

A (alto-HFSE), que normalmente são coevos aos granitoides tipo-M (Figura 2a).  

Diferentemente da definição fornecida por Moyen (2020), que considera as suítes 

CAAK como granitoides tipo-M, Joshi et al. (2016) e Halla et al. (2017) utilizaram o termo 

CAAK de forma mais ampla, que incluem rochas derivadas do manto enriquecido ou derivadas 

da crosta. Neste contexto, os autores subdividiram as suítes CAAK em dois grupos, com base 

em seus conteúdos de sílica e Mg. (i) rochas baixa-sílica/alto-Mg formadas por fusão parcial 

do manto enriquecido. (ii) rochas alta-sílica/baixo-Mg geradas por fusão parcial da crosta 

continental. Os autores ainda subdividiram esta segunda categoria em três grupos: (i) 

monzogranitos com baixo conteúdos de LILEs, HFSEs e elementos terras raras leves (ETRLs); 

(ii) monzogranitos com baixos conteúdos de Eu, enriquecidos em elementos terras raras 

pesados (ETRPs), que incluem granitos tipo-A, com textura rapakivi; e (iii) monzogranitos com 

baixo ETRPs e altos teores de Rb e Ba. Nesta tese, o conceito de CAAK seguirá a definição de 

Moyen (2020).  

Outros trabalhos têm empregado uma nomenclatura alternativa para granitoides do final 

do Arqueano que envolve uma abordagem descritiva com destaque para os contrastes Fe-K e 

Mg-K dessas rochas (Laurent et al. 2014b, Terentiev & Santosh 2018, Silva et al. 2018). Neste 

contexto, Terentiev & Santosh (2018) sugeriram a existência de uma continuidade 

composicional entre os granitoides Mg-K e Fe-K expressas por uma diminuição gradual nos 

conteúdos de Mg, Cr e Ni e aumento nos conteúdos de Ti, P, Zr, Y, Zn, U e elementos terras 

raras (ETRs). Na Província Carajás, estudos anteriores realizados na área de Ourilândia do 

Norte integraram os granitos potássicos (CAAK e BG) como suíte Fe-K, enquanto os SNK 

foram denominados como suíte Mg-K (Silva et al. 2018, Silva & Oliveira 2019). Esta 

classificação pode ter vantagens por se tratar de um esquema descritivo. Entretanto, a 

classificação petrogenética discutida por Laurent et al. (2014a) e suas referências é amplamente 

difundida e foi utilizada nos artigos internacionais desta tese (Capítulos 3 e 4). Neste contexto, 

a seguir serão apresentadas as principais características geológicas, petrográficas e geoquímicas 

dos diferentes grupos de granitoides arqueanos, com ênfase na classificação petrogenética 

destas rochas (Laurent et al. 2014a, Moyen 2020). 

1. Suítes TTG são essencialmente compostas por tonalitos e trondhjemitos (suítes TT), 

frequentemente deformados e algumas vezes migmatizados, caracterizados por afinidade 

cálcica a cálcico-alcalina, ligeiramente peraluminosa (1,0 ≤ A/CNK ≤ 1,1), rica em sílica (65 ≤ 

SiO2 ≤ 75% em peso), com baixas razões K2O/Na2O (≤ 0,5) e conteúdos de elementos 

ferromagnesianos (FeOt+MgO+MnO+TiO2) ≤ 5%. Eles podem ser subdivididos em TTGs de 
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baixo-ETRP ou alto-ETRP (Halla et al. 2009, Almeida et al. 2011) ou ainda de baixa-pressão, 

média-pressão ou alta-pressão (Moyen 2011, 2020, Figura 2b), interpretados como um produto 

de fusão parcial de rochas metamáficas em diferentes profundidades, por exemplo, anatexia de 

crosta máfica espessada associada à arcos de ilhas (Almeida et al. 2011, Hoffmann et al. 2014, 

Nagel et al. 2012), subducção de planaltos oceânicos (Martin et al. 2014) ou fusão parcial da 

base de platôs máficos em contexto de tectônica de domos-e-quilhas (e.g., Van Kranendonk et 

al. 2007). 

2. Suítes SNK e CAAK são representadas por plútons tardios intrusivos em TTG e 

greenstone belts. Elas são espacial e temporalmente associadas com zonas de cisalhamento e 

representam um evento progressivo no espaço e restrito no tempo (final do Arqueano) (Figura 

2c). Em campo, os SNK podem ser identificados pelos seus altos conteúdos de enclaves e 

minerais máficos, com presença de anfibólio varietal. Os SNK foram inicialmente definidos 

como monzodioritos e traquiandesitos enriquecidos em LILEs e ETRLs, com Mg# > 0,6, 

semelhante aos andesitos alto-Mg (sanukitos) definidos no Japão (Shirey & Hanson 1984). Em 

seguida, Stern et al. (1989) propuseram uma definição envolvendo conteúdos restritos de SiO2 

= 55–60%; MgO > 6%; Mg # > 0,6; Sr > 600–1800 ppm; Ba > 600–1800 ppm; Cr > 100 ppm 

e Ni > 100 ppm. No entanto, estudos subsequentes consideram os SNK como uma suíte de 

granitoides com rochas máficas e intermediárias associadas, caracterizada por alto conteúdos 

de elementos compatíveis e incompatíveis, para um determinado teor de SiO2 (Moyen et al. 

2003, Halla 2005, Martin et al. 2005, 2009, Heilimo et al. 2010, Oliveira et al. 2011). Nesse 

contexto, Heilimo et al. (2010) definiu os constrains geoquímicos para suítes SNK com SiO2 

variando entre 55–70%; Na2O/K2O = 0,5–3,0; MgO = 1,5–9,0%; Mg# = 0,45–0,65; K2O = 1,5–

5,0%; Ba+Sr > 1400 ppm; (Gd/Er)N = 2–6 e indicaram que estas rochas diferem das suítes TTG 

devido aos seus altos conteúdos de Ba-Sr, baixas razões Na2O/K2O e padrões de ETRP mais 

uniformes. Posteriormente, o conceito de SNK lato sensu foi proposto por Laurent et al. (2014a) 

para integrar granitoides que não atendem a todos os critérios acima mencionados, porém são 

admitidos como produto de fusão parcial do manto enriquecido ou interação manto-crosta. 

Enquanto isto, as suítes CAAK (ou SNK alto-Ti) mostram algumas similaridades com as suites 

SNK, o que inclui a comum ocorrência de enclaves máficos (Moyen 2020); entretanto, elas 

apresentam composições menos magnesianas (Mg# < 0.4) e são mais enriquecidas em LILEs e 

HFSEs do que os SNK (baixo-Ti). 



9 

 
Figura 2 – Classificação e petrogênese dos granitoides arqueanos (modificado de Moyen 2020). (a) Representação 

esquemática da proposta de classificação. As caixas coloridas correspondem aos principais tipos, ou seja, aqueles 

que são claramente identificados a partir de características geológicas e geoquímicas; (b) esboço conceitual 

mostrando as relações entre os diferentes grupos de granitoides tipo-C (modificado de Moyen 2011). A evolução 

para uma fonte progressivamente mais enriquecida em LILEs foi representada pelo eixo X, enquanto a evolução 

para uma maior profundidade de fusão, gerando granitoides mais ricos em Na e Sr, e mais pobres em ETRP foi 

rerpresentada pelo eixo Y; (c) histograma mostrando a abundância dos diferentes tipos de granitoides arqueanos; 

(d) composições isotópicas de Nd e Hf para diferentes tipos de granitoides arqueanos. A escala mostra uma 

correspondência aproximada entre os valores isotópicos de Hf e Nd; (e) composição isotópica de oxigênio. A 

escala dupla indica a equivalência aproximada entre δ18O em zircões (zrc) e em rocha total (rt), com um 

deslocamento de cerca de 2 unidades de δ. Consutar Moyen (2020) para as fontes dos dados isotópicos; (f) e (g) 

esboço conceitual mostrando a ligações petrogenética entre os diferentes tipos granitoides. No cubo, o grau de 

metassomatismo é representado no eixo X, o input crustal no eixo Y e o grau de diferenciação no eixo Z.
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3. Suítes graníticas alto-K são formadas por BGs ou mais raramente por granitos à 

duas micas, caracterizados por textura homogênea e ausência de enclaves máficos. Essas rochas 

mostram afinidade peraluminosa (A/CNK ≥ 1,0), alto teor de sílica (68% ≤ SiO2 ≤ 75%) e K2O 

(~4%), com razão K2O/Na2O > 0,5; baixos teores de CaO (<2%) e FeOt+MgO+MnO+TiO2 = 

1–4%, além de variáveis valores das razões (La/Yb)N = 15–65, com significativas anomalias 

negativas de Eu (Eu/Eu * ~0,5). Eles são gerados por fusão parcial de crosta continental félsica 

e são frequentemente denomidados como granitos anatéticos (e.g., Moyen et al. 2003). 

4. Suítes de granitoides híbridos frequentemente são compostas por granodioritos e 

granitos porfiríticos formados pela interação entre magmas (ou fontes) de um dos quatro grupos 

supracitados (TTG, SNK, CAAK e BG). Evidentemente, não existe uma geoquímica 

sistemática por causa dos diferentes componentes envolvidos na petrogênese destas rochas. 

Alguns exemplos são os monzogranitos Matlala e Moletsi de Pietersburg (Laurent et al. 2014a) 

e os granodioritos e monzogranitos da Suíte Guarantã (Almeida et al. 2010). 

1.3.2 Um padrão de evolução global e a diversificação dos granitoides arqueanos 

Laurent et al. (2014a) destacaram que a colocação dos diferentes grupos de granitoides 

arqueanos segue uma sequência dois estágios que é típica de todos os terrenos arqueanos 

(Figura 3). O 1º estágio seria compreendido por um longo período de magmatismo TTG (200–

500 Ma), seguido por um 2º estágio mais curto (20–150 Ma), que representa a diversificação 

dos granitoides arqueanos. Entretanto, mais recentemente Moyen (2020) apontou que em escala 

global a transição de um estágio para o outro tem um caráter mais progressivo. 

De fato, o registro geológico do Eo- e Paleoarqueano (>3,2 Ga) é dominado por TTG, 

principalmente dos tipos baixa-P e média-P, mas com um componente subordinado de BG 

(Figura 2c) (Moyen 2020). Já o Mesoarqueano (3,2–2,8 Ga) seria caracterizado pela abundância 

de TTG alta-P e pela ocorrência de granitoides tipo-C potássicos (BGs) e granitoides tipo-M 

(SNK e CAAK). Ao passo que, no final do Arqueano (2,8–2,5 Ga), as suítes SNK e CAAK se 

tornaram os principais componentes do registro de granitoides, além do surgimento de granitos 

alcalinos e/ou granitos peraluminosos. 

Realmente, o registro dos TTG se entende por todo o Arqueano (Figura 2c). O Gnaisse 

Acasta, que é a unidade plutônica mais antiga até então conhecida, pertence a este grupo e foi 

datado em ~4,1 Ga (Iizuka et al. 2006). O registro de TTG alta-P tende a aumentar ao longo do 

Arqueano (Moyen & Laurent 2018). Já os BGs são reconhecidos na história precoce 
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Figura 3 – Distribuição de idades de granitoides arqueanos. Ampliado e modificado a partir de Heilimo et al. 

(2011) e Laurent et al. (2014a).  

 

da Terra (Moyen 2020), visto que eles têm sido registrados como parte dos complexos de 

embasamento do Cráton Pilbara em ~3,3 Ga (Champion & Smithies 2007); como um 

componente subordinado (~3,51 Ga) no Gnaisse Steynsdorp em Barberton (Moyen et al. 2019) 

e como parte do Complexo Gnaíssico Antigo (3,6–3,5 Ga) na Swazilândia (Kröner et al. 1993). 

Entretanto, é evidente que os BGs se tornaram cada vez mais comuns com o tempo (Figura 2c) 

e evoluíram progressivamente para grandes plútons graníticos com dezenas de quilômetros. Por 

outro lado, os granitos à duas micas são incomuns no registro Arqueano, o que pode ser um 

reflexo da ausência de sedimentação clástica expressiva neste período ou, talvez, da falta de um 

processo que seja capaz de construir uma cunha orogênica, onde as rochas metassedimentares 

poderiam sofrer fusão parcial (Moyen 2020). De qualquer forma, os granitos à duas micas se 

tornaram progressivamente mais significativos no início do Proterozóico, após a deposição de 

extensas bacias clásticas próximo ao limite Arqueano-Proterozóico. 

Os granitoides tipo-M (SNK e CAAK) apresentam um padrão semelhante e ainda mais 

claro do que os BGs (Figura 2c). Os SNK apareceram no registro geológico como um 

componente restrito em ~2,95 Ga (Smithies & Champion 2000) e ~2.92 Ga (este estudo), e eles 

permaneceram subordinados em nível global até ~2,7 Ga, momento em que de repentemente, 

tanto os SNK (baixo-Ti) quanto os CAAK (alto-Ti) se tornaram um dos mais importantes 
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componentes do registro arqueano. Suítes CAAK, apesar de apresentarem a mesma evolução 

temporal das suítes SNK, elas parecem ser menos difundidas (talvez por um viés na montagem, 

por tomarem menos atenção do que as suítes SNK e/ou por não serem tão facilmente 

identificadas como uma suíte diferente). As suítes SNK e CAAK nem sempre estão associadas, 

sendo que algumas províncias apresentam SNK, mas não apresentam CAAK, ou vice-versa, e 

outras têm ambas as suítes. Até então, o exemplo mais antigo de CAAK pode ser representado 

pelo plúton Dalmein em Barberton, datado em ~3,17 Ga (Lana et al. 2010). No entanto, essas 

rochas são reconhecidas principalmente a partir do final do Arqueano e do limite Arqueano-

Proterozóico. O exemplo melhor estudado desse grupo é o Granito Closepet (~2,52 Ga) do sul 

da Índia (Moyen et al. 2001). Em Carajás, granodiorito-granitos mesoarqueanos com afinidade 

CAAK foram identificados nas áreas de Ourilândia do Norte (Silva et al. 2018, este estudo) e 

Tucumã (Silva-Silva et al. 2020).  

1.3.3 Composição isotópica dos diferentes tipos de granitoides arqueanos 

Com base no padão evolutivo dois estágios típico dos terrenos arqueanos (Figura 3) e 

em dados isotópicos de Nd e Hf, Laurent et al. (2014a) apontaram que a geração de crosta 

juvenil (magmatismo TTG) do 1º estágio deu lugar a uma crosta retrabalhada e muito mais 

diversificada no 2° estágio. Sem contradizer essa interpretação, Moyen (2020) indicou que na 

verdade os dados isotópicos de Nd e Hf fornecem uma compreensão limitada sobre os 

granitoides arqueanos (Figura 2d). O autor indicou que os granitoides arqueanos são 

caracterizados por faixas estreitas de composições isotópicas, com εHf(t) e εNd(t) variando de +3 

a –6, com sobreposição entre os diferentes tipos de granitoides arqueanos (Figura 2d). De fato, 

os TTG mostram fontes mais juvenis do que os outros granitoides, apesar de algumas exceções 

(e.g., O’Neil & Carlson 2017). Isto significa que a fonte dos TTG tem um curto tempo de 

residência crustal, ou seja, ela foi extraída do manto em um intervalo de tempo relativamente 

curto com relação à idade de cristalização. Por outro lado, os demais tipos de granitoides 

arqueanos tendem a apresentar uma assinatura levemente subcondrítica (Figura 2d), o que 

reflete em fontes com maior tempo de residência crustal.  

De acordo com Moyen (2020), esta homogeneidade na assinatura isotópica de 

granitoides arqueanos é o resultado de vários efeitos. 

1. Durante o Arqueano, os reservatórios da Terra tiveram menos tempo para evoluir e, 

portanto, eram menos contrastantes do que hoje. Por exemplo, o manto depletado (depleted 

mantle – DM) de hoje mostra valores de εNd em torno de +10 (Workman & Hart 2005) e εHf 

variando de +12 a +18 (Dhuime et al. 2011), enquanto a crosta continental apresenta valores 
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fortemente negativos, com εNd em torno de −20 e εHf variando de −35 a −30. Em contraste, 

durante o final do Arqueano em 2,5 Ga, o DM (assumindo uma evolução linear) apresenta 

valores de εNd(t) variando entre +4 e +5, e εHf(t) entre +4 e +8. Isto significa que estas restrições 

reduz o intervalo de variações isotópicas para os granitoides arqueanos (Moyen 2020). 

2. Ainda não está claro se no Arqueano havia um verdadeiro reservatório DM (e.g., 

Nägler & Kramers 1998, Moyen & Laurent 2018), sendo que de fato as composições com uma 

assinatura DM verdadeira (fortemente radiogênica) são muito raras no Arqueano. Em média, 

os TTG permanecem com valores de εHf(t) próximos de zero (Guitreau et al. 2012), o que faz 

sentido se assumirmos que o manto foi empobrecido através da extração da crosta continental, 

um processo que não teria acontecido muito antes de ~2,7 Ga (Hofmann 1988). Assim, a fonte 

do manto dominante e que estava disponível para a extração da crosta continental 

provavelmente tinha uma natureza condrítica, o que implica em uma redução ainda maior na 

dispersão máxima das composições isotópicas de granitoides arqueanos (Moyen 2020). 

3. Nenhum dos tipos de granitoides arqueanos parece ser formado por um reservatório 

puramente do manto e os magmas de arco, semelhantes aos exemplos modernos, são ausentes 

no registro Arqueano (Moyen & Laurent 2018). Os equivalentes mais próximos são os SNK 

(baixo-Ti) e os CAAK (alto-Ti) que se originam de uma fonte híbrida envolvendo um 

componente mantélico dominante enriquecido por componentes da crosta. Como Hf e Nd são 

elementos incompatíveis, mesmo com pequenas proporções do componente crustal, esse 

representará a maior parte da assinatura isotópica de Nd ou Hf da fonte (Couzinié et al. 2016, 

Moyen 2020). Portanto, até mesmo para os granitoides tipo-M (SNK e CAAK), as composições 

isotópicas de Nd e Hf tentem a fornecer assinaturas subcondríticas, similares àquelas da crosta 

(Figura 2d). 

O uso de isótopos de Hf in situ em zircão permite acessar o histórico de longo prazo de 

um segmento crustal (Moyen 2020). O padrão observado em estudos regionais representa a 

sucessão de fases de crescimento da crosta seguidas pela reciclagem desse material inicial de 

volta ao manto (e.g., Dey 2012, Payne et al. 2016). Como discutido antes, em geral, as fases de 

crescimento são dominadas por TTG, enquanto os processos de reciclagem são representados 

pela diversificação dos granitoides (Figura 2c, Figura 3). Os trends de evolução isotópica de 

uma determinada província arqueana mostram que o componente crustal é principalmente de 

origem local (~100 km), na escala de uma determinada província (Moyen 2020). Neste sentido, 

as rochas de tal província tenderão a plotar ao longo de uma linha de evolução isotópica desde 

que inclua alguma crosta. Isso acontece independentemente da petrogênese destas rochas, uma 

vez que elas podem conter proporções de até 60–80% do componente mantélico, e ainda assim 
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conter 95% dos conteúdos de Hf proveniente do componente crustal, mesmo que esse seja 

volumetricamente restrito (Moyen 2020). Os isótopos de Pb confirmam essas observações. 

Dentro de uma determinada província eles mostram padrões regionais claros (e.g., Halla 2018), 

onde os granitoides plotam ao longo das mesmas isócronas de referência correspondentes a um 

μ comum (razão 238U/204Pb) para o chumbo inicial, aparentemente independentemente de seu 

tipo petrológico (Moyen 2020). 

Os isótopos de oxigênio são relativamente imunes às questões de contaminação 

discutidas anteriormente, uma vez que o oxigênio é dominante pelo número de átomos em 

qualquer rocha. Por outro lado, ele é fortemente fracionado por processos de baixa temperatura, 

sendo frequentemente utilizado para rastrear processos de alteração supergênica (Moyen 2020). 

Em granitoides arqueanos, os valores de δ18O mostram o mesmo padrão que os isótopos 

radiogênicos (Figura 2d-e). Os TTG têm uma assinatura semelhante ao manto (Henry et al. 

1998, King et al. 1998). Os BGs mostram valores de δ18O mais elevados, consistentes com uma 

origem crustal. Os SNK e CAAK mostram valores intermediários de δ18O, comumente maiores 

do que aqueles de TTG, mas tipicamente menores do que aqueles fornecidos pelos BGs (Figura 

2e). 

Uma maneira de contornar as dificuldades decorrentes do uso de elementos 

incompatíveis como Hf, Nd e Pb (que são tão afetados por qualquer contribuição crustal que 

obliteram a assinatura do manto) é usar elementos compatíveis (Moyen 2020). Elementos 

compatíveis são muito mais abundantes no manto e, portanto, devem ser capazes de revelar o 

papel de uma fonte mantélica na petrogênese de granitoides, mesmo que o magma tenha sido 

contaminado pela crosta (na fonte ou durante ascensão). Entretanto, elementos compatíveis são 

isótopos estáveis, tipicamente pesados (com pequenos fatores de fracionamento) e eles 

geralmente fracionam durante a diferenciação magamática (Millet et al. 2016). 

Consequentemente, estudos envolvendo isótopos estáveis de elementos compatíveis são 

modernos e os dados existentes são escassos (e raramente adquiridos com foco em petrologia). 

Um exemplo que envolve uma abordagem petrogenética indica que as composições isotópicas 

de Zn em granitoides arqueanos no norte do Cráton Kaapvaal sugerem uma diferenciação entre 

fontes crustais (para BG), com δ66Zn > 0,4, e fontes mantélicas (ou máficas) para TTG e SNK, 

com δ66Zn < 0,4 (Doucet et al. 2018) (Figura 4a). Enquanto, os CAAK forneceram valores de 

δ66Zn cobrindo um amplo intervalo entre esses membros finais (Figura 4a). 

Neste contexto, Moyen (2020) indica que todas as considerações sobre isótopos 

supracitadas podem ser integradas em um esquema simples, considerando mistura binária entre 

dois membros finais: a crosta e o manto (Figura 4b–c). Por se tratar de um diagrama razão-
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razão, a curva de mistura será hiperbólica, com uma curvatura que dependerá da abundância 

relativa dos elementos em cada membro final. Os granitoides tipo-C sódicos (tipo-TTG) plotam 

próximos ao membro final do manto, os granitoides tipo-C potássicos (BGs) estão próximos ao 

membro final crustal, e os granitoides tipo-M (SNK e CAAK) e outros híbridos plotam ao longo 

das curvas de mistura. O autor destaca que pode ser tentador traduzir esta descrição isotópica 

diretamente em termos de petrogênese dos diferentes grupos de granitoides. No entanto, essa 

abordagem é perigosa, uma vez que do ponto de vista petrológico essas descobertas podem 

corresponder a vários processos e fontes. 

Para sintetizar, Moyen (2020) apresentou duas projeções esquemáticas para ilustrar a 

gama de fontes envolvidas na gênese de granitoides arqueanos (Figura 2f–g). Os autores 

destacam que em primeira ordem, a composição de rochas ígneas é controlada pela natureza da 

fonte, enquanto as condições físicas de fusão parcial e evolução magmática, como temperatura 

(T), pressão (P), atividade de água (xH2O) e fugacidade de oxigênio (fO2) representam controles 

secundários. As projeções ilustram a natureza contínua (mais do que descontínua) das 

composições dos granitoides arqueanos, com sobreposição entre os grupos, abrangendo toda a 

extensão composicional (Figura 2e–f). Isto sugerem que a petrogênese desses granitoides não 

é questão de uma fonte ou outra, mas sim uma questão de qual a quantidade de cada reservatório 

presente como um componente da fonte dessas rochas. 

Na Figura 2f, Moyen (2020) indicou que pelo menos quatro membros finais poderiam 

contribuir para a diversidade dos granitoides arqueanos: dois membros finais de origem crustal 

(sódicos a potássicos) e dois membros finais derivados do manto (mais ou menos enriquecidos). 

Os granitoides tipos-C tocam apenas, ou principalmente, nos dois primeiros enquanto os 

granitoides tipo-M plotam nos dois últimos, com contribuições variáveis de componentes tipo-

C (como em CAAK e granitoides híbridos). É evidente que esse esbolço não é uma projeção 

geoquímica, visto que os pólos do tetraedro não correspondem a elementos reais ou combinação 

de elementos, de modo que, os padrões geoquímicos resultantes são muito mais complexos.  

De fato, os granitoides arqueanos mostram uma menor diversidade composicional do 

que os seus homólogos modernos (Moyen 2020). Isso é provavelmente um reflexo da menor 

variedade de fontes disponíveis para fundir ou fracionar (Moyen & Laurent 2018). 

Especificamente, alguns tipos comumente encontrados em associações modernas são raros no 

registro arqueano, tais como os granitos do tipo-S ou fortemente peraluminosos e os granitos 

peralcalinos tipo-A. No entanto, a escassez de alguns tipos de granitoides no Arqueano não 

significa que eles estejam totalmente ausentes, sendo que é importante rastrear seu surgimento, 
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uma vez que isto permite identificar o aumento de certas fontes na petrogênese dessas rochas, 

bem como refletir sobre suas implicações tectônicas.  

1.3.4 Origem dos granitoides tipo-M e a natureza do agente de metassomatismo 

A semelhança entre os padrões de ETRs e elementos traços dos SNK e TTG é digna de 

nota (Martin et al. 2005, 2009), sugerindo que o agente de metassomatismo do manto poderia 

ser um melt tipo-TTG. Moyen (2020) indicou que magmas máficos pós-colisionais (MMPC) e 

magmas de arco modernos mostram diferenças sistemáticas em relação aos granitoides 

arqueanos tipo-M (Figura 4d). Os valores da razão Nb/Y é mais restrita para SNK do que para 

os MMPC modernos, que cobrem uma ampla faixa de valores para este parâmetro. Neste 

contexto, os campos coloridos da Figura 4d mostram os resultados de um modelo simples de 

metassomatismo do manto (Moyen 2020). A modelagem seguiu o método descrito em Moyen 

(2009), que permitiu calcular a composição de um melt do manto metassomatizado em função 

de dois parâmetros: a (que é a fração mássica do agente metassomático adicionado ao manto) e 

F (é o grau de fusão da fonte).  

Um parâmetro chave que controla a composição do melt gerado é a razão entre os dois 

parâmetros (F/a). Assim, baixos valores de F/a significa que o metassomatismo foi importante 

em relação ao grau de fusão, o que resulta em melts mais enriquecidos em elementos 

incompatíveis em comparação aos gerados com maiores valores de F/a. Um exemplo extremo 

poderia ser dado por um basalto de cadeias meso-oceânicas (sem adição metassomática) que 

teria um valor de F/a tendendo ao +∞ (Moyen 2020). Os melts modelados geraram campos em 

forma de cunha (wedge-shaped arrays) enraizados no campo do manto (mantle array), se 

estendendo para cima e para a direita (Figura 4d), com uma inclinação dependendo da natureza 

do agente metassomático. Esses arrays são calculados usando um resíduo de flogopita 

lherzolito (com ou sem anfibólio), livre de granada para metassomatismo por fluidos hidratados 

(Pearce & Parkinson 1993, Pearce 2008); com granada para metassomatismo por fusão de TTG 

(Moyen 2009); e com e sem granada para metassomatismo por fusão de rochas sedimentares 

(Couzinié et al. 2016). A composição dos agentes de metassomatismo é um fluido hidratado de 

subducção em 4 GPa e 800–900°C (Kessel et al. 2005); a média dos TTG alta pressão (Moyen 

& Martin 2012); e uma fusão de rochas metassedimentares em 2–5 GPa e 800°C (Hermann & 

Rubatto 2009). 
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Figura 4 – Restrições isotópicas em granitoides arqueanos e agente de metassomatismo (modificado de Moyen 2020). (a) isótopos estáveis de Zn (elemento compatível), 

mostrando a assinatura dos diferentes tipos de granitoides arqueanos (Doucet et al. 2018); (b) e (c) modelo conceitual de primeira ordem mostrando as características isotópicas 

de granitoides arqueanos em termos de mistura binária simples entre um componente do manto e outro da crosta. (d) diagrama Nb/Y v. K2O/Y representando os granitoides 

arqueanos tipo-M, magmas máficos pós-colisionais (MMPC) modernos (Couzinié et al. 2016) e rochas de arcos modernos (Moyen et al. 2017). As diferenças composicionais 

podem ser explicadas pela adição de um agente metassomático com diferentes naturezas ao manto. Legenda dos modelos (campos claros): fluido = metassomatismo por fluidos 

hidratados; TTG = metassomatismo por melt tipo-TTG; melt sed. = metassomatismo por magmas derividos de rochas metassedimentares). O encarte mostra a relação F/a, 

onde o F = grau de fusão e a = quantidade do componente de metassomatismo (Moyen 2009); e (e) diagrama de TiO2 v. MgO representando suites SNK e CAAK individuais. 

Cada suíte varia de alto a baixo MgO e TiO2 à medida que evolui com a diferenciação ou interação com a crosta, mantendo constante as razões Ti/Mg, que são herdadas da 

magnitude de metassomatismo mantélico. Fontes dos dados: Índia (Krogstad et al. 1991, Jayananda et al. 1995), Escudo Báltico (Querré 1985, Lobach Zhuchenko et al. 2008, 

Heilimo et al. 2010), Pilbara (Smithies & Champion 2000), Província Superior Oeste (Stern et al. 1989) e Província Carajás (Oliveira et al. 2009).
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Embora essa abordagem seja um tanto grosseira e omita muitos parâmetros, ela captura 

algumas características geoquímicas importantes (Figura 4d); em particular, as wedge-shaped 

arrays inclinadas em relação a mantle arrays e as diferenças entre os melts gerados pelos três 

agentes metassomáticos (Moyen 2020). Isso mostra claramente como os SNK diferem de suas 

contrapartes modernas (MMPC e magmas de arco), refletindo o metassomatismo por melts tipo-

TTG, em vez de fluidos hidratados ou melts de rochas metassedimentares subductadas. 

Entretanto, Moyen (2020) destacou que os isótopos de O e de Pb disponíveis (Heilimo et al. 

2013) são mal explicados por este modelo, uma vez que o metassomatismo a partir de um melt 

tipo-TTG com baixo δ18O não poderia explicar o aumento nos valores de δ18O dos SNK (Figura 

2e). 

Como indicado acima, a intensidade do metassomatismo é inversamente proporcional à 

razão F/a, de modo que valores mais baixos de F/a significam que o metassomatismo foi 

importante em relação ao grau de fusão (Figura 4d). Portanto, valores mais baixos de F/a se 

traduzem em conteúdos mais altos de elementos incompatíveis e em maiores razões X/Y, onde 

X é mais incompatível que Y (Moyen 2009). A Figura 4e ilustra esse efeito, onde granitoides 

tipo-M de diferentes terrenos arqueanos plotam ao longo de trends independentes e restritos em 

um diagrama de TiO2 vs. MgO, de modo que cada suíte mantem uma relação Ti/Mg constante 

ao longo da diferenciação (ou mistura). Assim, os magmas primitivos de cada suíte mostram 

uma grande variedade de razões Ti/Mg que refletem o grau de metassomatismo do manto. 

1.3.6 Considerações sobre crescimento, preservação e destruição da crosta continental 

A rocha mais antiga da terra tem ~4 Ga e a crosta arqueana é representada por apenas 

7% da crosta continental preservada (Hawkesworth et al. 2010). No entanto, a maior parte da 

crosta é geralmente inferida como tendo sido gerada durante o Arqueano (Campbell 2003, 

Belousova et al. 2010, Dhuime et al. 2012, Pujol et al. 2013, Roberts & Spencer 2015). É muito 

improvável que os volumes atuais da crosta fanerozóica e arqueana reflitam as proporções em 

que foram geradas e o desafio é decifrar quais foram os principais mecanismos e eventos 

envolvidos em sua geração, preservação e destruição ao longo do tempo a partir deste pequeno 

fragmento do registro geológico. Neste contexto, pode-se inferir que volumes significativos de 

crosta foram destruídos, e que a crosta preservada hoje em dia é um registro tendencioso, até 

porque a crosta arqueana está sub-representada. A Figura 5a mostra os principais modelos ou 

curvas de crescimento crustal, os quais podem ser subdivididos em três grupos, que serão 

destacados e discutidos a seguir.  
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1. As curvas tracejadas (Figura 5a; Goodwin 1996, Artemieva 2006) e vermelhas 

(Allègre & Rousseau 1984, Condie & Aster 2010) correspondem as distribuições de idades 

preservadas na geologia atual.  

1 A. A curva modelada por Goodwin (1996) foi construída a partir de idades de 

formação de diferentes materiais geológicos, enquanto o modelo de Artemieva (2006) combina 

dados de idade U-Pb com a espessura da crosta.  

1 B. O modelo de Allègre & Rousseau (1984) se baseaia em razões isotópicas de Nd em 

folhelhos australianos, que amostram volumes relativamente grandes de crosta continental 

superior. A curva modelada por Condie & Aster (2010) representa o crecimento da crosta 

continental juvenil amostrada nos dias de hoje e envolveu uma análise probabilística (densidade 

de kernel) de um grande banco de dados de idades U-Pb em zircão (~40.000 amostras) 

utilizando uma largura de banda ideal de 25–30 Ma. Com visão de reduzir o viés geográfico da 

amostragem, os autores optaram por uma análise conjunta de idades U-Pb em zircões de 

granitoides orogênicos + zircões detríticos.  

1 C. Condie & Aster (2010) indentificaram oito picos de idade (com um nível de 

confiança > 90%), os quais ocorrem em pelo menos cinco crátons ou orógenos (~2930, ~2700, 

~2650, ~2100, ~1870, ~850 e ~750 Ma). Os autores concluíram que os picos de idade de 

granitoides orogênicos refletem principalmente a episodicidade do sistema de subducção em 

escalas locais ou regionais, mas não em escalas continentais ou supercontinentais. Em contraste, 

aglomerados de pico de idades, tomando em conjunto as idades de zircões em granitoides + 

detríticos podem ser mais representativos da distribuição global de idades da crosta continental. 

Assim, Condie & Aster (2010) indicam que cinco grandes aglomerados de picos estão 

intimamente ligados à formação de supercontinentes em ~2700, ~1870, ~1000, ~600 e ~300 

Ma, enquanto os mínimos do espectro de idades (calhas) correspondem à quebra de 

supercontinentes (2200–2100, 1300–1200, 750–650 e ≤ 200 Ma). 

2 As curvas azuis (Figura 5a; Belousova et al. 2010, Dhuime et al. 2012, Roberts & 

Spencer 2015) e verdes (Campbell 2003, Pujol et al. 2013) restringem o volume de crosta no 

passado independente das distribuições de idades atuais e indicam que 60–80% do volume atual 

da crosta continental foi gerado antes de 3,0 Ga (Figura 5b).  

2 A. Essas curvas são baseadas nas proporções de crosta retrabalhada e juvenil a partir 

do registro de zircões (Belousova et al. 2010, Dhuime et al. 2012, Roberts & Spencer 2015), e 

na evolução secular do argônio atmosférico com base em razões 40Ar/36Ar de inclusões fluidas 

em quartzo de 3,5 Ga (Pujol et al. 2013), e nas razões Nb/U de komatiítos e basaltos arqueanos 

(Campbell 2003). Uma limitação dessas abordagens é que as curvas são baseadas no 
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crescimento acumulativo da crosta e somam a unidade no dia atual (100%) e, portanto, nenhuma 

curva pode ter um volume anterior maior que o volume atual.  

2 B. É provável que tais curvas representem estimativas mínimas para os volumes da 

crosta continental em diferentes momentos, em parte porque o material crustal modelado deve 

estar na crosta por tempo suficiente para desenvolver razões isotópicas distintas e porque os 

zircões cristalizam predominantemente a partir de magmas félsicos, de modo que o registro 

pode ser tendencioso para essas litologias evoluídas (Hawkesworth et al. 2020).  

2 C. Nos diferentes modelos, a inflexão da curva em ~3 Ga indica uma redução no 

crescimento crustal, que é atribuída a um aumento nas taxas em que a crosta continental 

diferenciada foi destruída (Figura 5c–e). Este modelo requer que grandes volumes de crosta 

pré-3 Ga sejam destruídos e substituídos por crosta mais jovem desde o final do Arqueano, de 

modo que a nova crosta continental foi gerada continuamente, mas com uma diminuição 

acentuada na taxa de crescimento líquido em aproximadamente 3 Ga resultando em uma 

redução temporária no volume da crosta continental naquele momento.  

2 D. O modelo da Figura 5d indica que a taxa de geração crustal foi constante e da ordem 

de 3 km3/ano durante o primeiro bilhão de anos da história da Terra, entre 4,5–3,5 Ga. Durante 

a maior parte do Arqueano e do Proterozóico, entre 3,5 e 1,0 Ga, a taxa de geração crustal da 

ordem de 5 km3/ano foi constante, ou seja, ela foi maior do que no período anterior, enquanto 

para o último bilhão de anos da história do planeta o modelo indica que a crosta continental 

continuou crescendo de modo constante, mas em uma ordem menor de 4 km3/ano. Em outras 

palavras, em geral, o crescimento crustal foi aproximadamente constante ao longo do tempo. 

Mas no final do Arqueano, entre 3,0–2,5 Ga a Terra teria experimentado grandes eventos de 

destruição crustal, com taxas de destruição da ordem de 8 km3/ano, levando a taxa de 

crescimento líquido neste período para -4 km3/ano (Dhuime et al. 2018). Portanto, os autores 

concluem que cerca de 2,6 a 2,3 vezes do volume atual da crosta continental foi gerado desde 

a formação da Terra, e aproximadamente 1,6 a 1,3 vezes desse volume foi destruído e reciclado 

de volta ao manto. 

2 E. As infexões nas curvas de crescimento crustal em ~3 Ga (Campbell 2003, 

Belousova et al. 2010, Dhuime et al. 2012, Pujol et al. 2013, Roberts & Spencer 2015) em 

conjunto com outras mudanças no final do Arqueano são consideradas como um reflexo do 

início da tectônica de placas dominante globalmente (Hawkesworth et al. 2020), que teria maior 

efiência para reciclar a crosta continental por erosão de subducção se comparado aos 

mecanismos de tectônica vertical.  
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Figura 5 – Modelos de crescimento, preservação e destruição da crosta continental. (a) Seleção dos principais 

modelos de crescimento crustal (modificado a partir de Hawkesworth et al. 2020). Conferir o texto principal para 

mais informações; (b) modelos de crescimento crustal selecionados sugerindo que 60–80% do volume atual da 

crosta continental foi estabelecido em torno de 3 Ga (modificado de Dhuime et al. 2018). As curvas 1–4 contrastam 

fortemente com a distribuição acumulada das idades de formação da crosta preservada hoje (curvas 5–6). A lacuna 

entre as curvas 1–4 e 5–6 implica na destruição de grandes quantidades de crosta continental antiga (esquematizada 

pelas setas verticais tracejadas). As taxas em que a crosta continental foi destruída e substituída por crosta mais 

jovem são exploradas nesta contribuição; (c–e) modelo para as mudanças de volume e taxas de geração e destruição 

da crosta continental ao longo do tempo (Dhuime et al. 2018); (f) variação do εHf em zircão (eixo Y primário) e 

do εNd em folhelhos (eixo Y secundário) em função da idade de cristalização de zircões (dados de zircões), ou da 

idade de deposição dos sedimentos (dados de folhelhos). A mediana para cada fatia de tempo de 100 Ma dos dados 

é representada pelos pontos (dados de zircões) e diamantes (dados de folhelhos) (modificado de Dhuime et al. 

2018). O banco de dados de zircão, que inclui zircões de crosta juvenil e retrabalhada foram compilados por 

Roberts & Spencer (2015) e o banco de dados dos folhelhos são de Dhuime et al. (2017); (g) histograma 

esquemático indicando o potencial de preservação da crosta continental durante os três principais cenários 

tectônicos para a formação e quebra de supercontinentes, indicando que a preservação é máxima durante a colisão 

(Hawkesworth et al. 2009, 2010); e (h) evolução da resistência a compressão da crosta continental, como um 

resultado de seu progressivo resfriamento (Rey & Coltice 2008, Laurent et al. 2014a). 
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2 F. Entre outros modelos de crescimento crustal, vale destacar a curva construída por 

Taylor & McLennan (1985) que requer um crescimento rápido durante o final do Arqueano 

seguido de uma menor taxa de crescimento, atribuída a presença de arcos. 

3. As curvas em roxo (Figura 5a; Fyfe 1978, Armstrong et al. 1981) representam 

volumes relativos da crosta obtidos a partir de uma razão teórica, uma vez que, se a Terra foi 

mais quente, então poderia haver maior geração de crosta no passado. Estas curvas são de 

caráter mais esquemático, entretanto foram as primeiras a destacar que o crescimento crustal 

ocorre a partir da extração de magmas do manto e que a destruição da crosta continental ocorre 

através da reciclagem de volta ao manto (Hawkesworth et al. 2020). 

Um debate importante está relacionado se as curvas de crescimento crustal são mais 

realistas quando baseadas nos registros da própria crosta ou quando baseadas nos registros do 

manto (Payne et al. 2016, Vervoort & Kemp 2016, Hawkesworth et al. 2017, Korenaga 2018). 

Registros crustais amplamente utilizados incluem isótopos de Nd em folhelhos, os quais 

amostram a crosta superior atualmente preservada, e zircões detríticos que tendem a amostrar 

litologias mais félsicas (Figura 5f, Roberts & Spencer 2015). Ambos são modelados em termos 

das proporções de material crustal juvenil e retrabalhado em cada fatia de tempo, e efetivamente 

fornecem estimativas mínimas das proporções de crosta porque tendem a amostrar reservatórios 

mais diferenciados dentro da crosta continental (Dhuime et al. 2017, Hawkesworth et al. 2020). 

Por outro lado, os registros baseados no manto não coletam amostras da crosta, mas dependem 

de um arcabouço conceitual em que o manto depletado é gerado devido a formação da crosta 

continental (Campbell 2003). Há evidências de que as razões isotópicas de Hf do manto 

superior não foram depletadas pelo menos até 3,8 Ga (Vervoort et al. 2013, Fisher & Vervoort 

2018), e que regionalmente, como em Pilbara, a fonte do manto para a crosta arqueana foi 

condrítica em composição até 3,3 Ga (Petersson et al. 2019). Assim, se a geração da crosta 

continental foi responsável pela formação do manto depletado, a presença de um manto 

condrítico persistente poderia indicar que volumes relativamente pequenos de crosta félsica 

foram extraídos <3,3 Ga (Hawkesworth et al. 2020).  

Além de subducção, vários modelos foram propostos para a destruição e reciclagem da 

crosta continental, incluindo sagdução, bombardeio de meteoritos, delaminação e gotejamento 

de material litosférico (Hawkesworth et al. 2020). Na Figura 5g é mostrado um histograma de 

frequência esquemático que ilustra o potencial de preservação da crosta continental nos três 

principais cenários tectônicos envolvidos na formação e quebra de supercontinentes 

(Hawkesworth et al. 2009, 2010). Estes autores indicam que os volumes de magma gerados 

(linha azul) e seu provável potencial de preservação (linhas vermelhas) podem variar nos três 
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estágios, associados à subducção, colisão e rifteamento de um supercontinente. O potencial de 

preservação no primeiro estágio é maior em margens de subducção retrátil do que em margens 

de subducção progressiva e os picos nas idades de cristalização (área marrom) refletem o 

equilíbrio entre os volumes relativos de magmas gerados em cada etapa e seu potencial de 

preservação.  

Modelos geodinâmicos destacam que a subducção de uma placa abaixo de outra requer 

certa rigidez na crosta (Hawkesworth et al. 2020). Sabe-se que a litosfera é mais competente 

em temperaturas mais altas, o que leva a argumentação de que subducção só poderia ocorrer se 

a temperatura potencial do manto for menor que 150 °C em relação a temperatura do manto 

atualmente (Sizova et al. 2010, Johnson et al. 2014). Enquanto isso, algumas características 

geológicas refletem os esforços exercidos na crosta (ou na litosfera, em alguns casos), o que 

incluem o registro de enxames de diques regionais mais antigos (~2,6 Ga) e as principais bacias 

sedimentares mais antigas (~2,8 Ga) (Cawood et al. 2018). Assim, se a crosta era 

reologicamente mais competente no Arqueano, pode-se inferir que em áreas continentais antes 

do final do Arqueano poderiam ter havido raras construções de montanhas ou até mesmo a 

ausência de relevos positivos (Cawood & Hawkesworth 2019). Por outro lado, os granulitos 

arqueanos, que tendem a ser registrados no final do Arqueano (Holder et al. 2019), podem 

sugerir que neste período a crosta era forte o suficiente para sustentar processos de 

espessamento crustal e desenvolver metamorfismo granulítico (Rey & Coltice 2008). Assim, 

na Figura 5h (Rey & Coltice 2008, Laurent et al. 2014a) é apresentado um modelo em que 

durante os últimos 500 Ma do Arqueano a resistência à compressão da crosta aumentou 

significativamente (por um fator de 2), de modo que neste período a crosta foi capaz de sustentar 

anomalias topográficas positivas >2 km, ou seja, orógenos colisionais. 

1.3.7 Diferentes estilos tectônicos e o início da tectônica de placas 

Após a tectônica de placas ser admitida como uma teoria unificadora das geociências 

em meados do século XX, houve a emergência de algumas importantes questões, dentre as 

quais pode-se destacar. (i) Como e quando processos de acresção, subducção e colisão de placas 

passaram a operar e evoluir na história do planeta? (ii) Quais as relações entre subducção e a 

origem da crosta continental? Uma vez que, no presente, os continentes são essencialmente 

formados em ambientes de arcos. (iii) Quais evidências do registro geológico antigo poderiam 

ser utilizadas para caracterizar processos análogos ao da tectônica moderna? Elas existem? (iv) 

Que tipo de informações a planetologia comparada poderia fornecer a respeito destas questões? 

Já que a Terra é o único corpo do sistema solar que atualmente perde calor a partir da tectônica 
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de placas. Estas questões têm gerado intenso debate, envolvendo a postulação de um grande 

número de modelos geodinâmicos para a formação de terrenos arqueanos, com diversas 

hipóteses de quando se deu o ínicio da tectônica de placas (Stern 2005, Smithies et al. 2007, 

Condie & Kröner 2008, Hopkins et al. 2008, Sizova et al. 2010, Hamilton 2011, Dhuime et al. 

2012, Korenaga 2013, Laurent et al. 2014a, Bédard 2018, Condie 2018, Stern et al. 2018, Palin 

et al. 2020, Hawkesworth et al. 2020, Brown et al. 2020). Em geral, pode-se admitir que na 

Terra primitiva existiu um oceano de magmas; e que processos relacionados à tectônica vertical 

precederam a operação de tectônica horizontal (acresção–subducção–colisão). A nucleação dos 

primeiros continentes provavelmente ocorreu acima de zonas de ressurgência ou plumas do 

manto, que envolveu retrabalhamento na base de platôs máficos, processos de delaminação e 

desenvolvimento acoplado da crosta continental e do manto litosférico subcontinental.  

Dois modelos geodinâmicos principais foram propostos: stagnant lid tectonics 

(“tectônica de tampa estagnada”) vs. mobile lid tectonics (“tectônica de tampa móvel”), que 

receberam denominações variadas nas últimas décadas, tais como sagdução vs. subdução; 

tectônica vertical vs. tectônica horizontal, entre outras variações como drip tectonics (tectônica 

por gotejamento), heat-pipe, drips and plumes, dripduction, entre outros (Cawood et al. 2006, 

Smithies et al. 2007, Van Kranendonk et al. 2007, Sizova et al. 2010, Hamilton 2011, Moyen 

& Laurent 2018, Nebel et al. 2018, Stern et al. 2018, Palin et al. 2020). Entretanto, embora a 

tectônica vertical por muito tempo tenha sido vista como uma antítese da tectônica de placas, 

esta é uma falsa dicotomia, uma vez que os dois estilos tectônicos não são mutuamente 

exclusivos, e evidências de contemporaneidade entre os dois regimes têm sido reconhecidas no 

registro geológico arqueano (Lin 2005, Van Kranendonk 2010, 2011, Bédard et al. 2012, 

Bédard 2018).  

O regime stagnant lid contrasta com a tectônica de placas por consistir em uma única 

placa litosférica, em que plumas do manto ou zonas de ressurgência são as principais fontes de 

calor para a geração de magmas. As zonas de ressurgência relacionadas aos processos de 

convecção do manto arqueano eram maiores e mais duradouras do que as plumas do manto pós-

arqueano, proporcionando altas taxas de fusão parcial com formação de uma crosta oceânica 

mais espessa em comparação à crosta oceânica moderna (Condie & Kröner 2008, Korenaga 

2013, Bedard 2018, Palin et al. 2020). Este cenário permitiu a formação de magmatismo juvenil 

e retrabalhamento da crosta máfica inferior com geração de magmas tipo-TTG na ausência de 

subducção. Nesse contexto, maiores volumes de rochas vulcânicas máfica-ultramáficas densas 

são formadas no Arqueano, desencadeando inversão de densidade e amolecimento termal da 

crosta espessada, o que pode culminar em afundamento crustal dessas rochas e consequente 
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ascensão diapírica de domos TTG, derivados da crosta máfica inferior (Condie 1998, Kerrich 

& Polat 2006, Van Kranendonk et al. 2007, Nebel et al. 2018).  

De fato, os terrenos granito-greenstone arqueanos frequentemente mostram uma típica 

arquitetura domos-e-quilhas (e.g., Van Kranendonk et al. 2007). Entretanto, é possível que 

processos de acreção–subducção–colisão vem atuado localmente na Terra desde o 

Mesoarqueano (<3,0 Ga) e se difundiu globalmente a partir do Neoarqueano, ~2,7 Ga (Cawood 

et al. 2006, Van Kranendonk et al. 2007, Condie & Kröner 2008, Sizova et al. 2010, Moyen & 

Laurent 2018, este estudo). Apesar disso, Stern (2005) apontou que existem “provas 

irrefutáveis” de que não houve processos de subducção na Terra antes do Neoproterozóico, ~1.0 

Ga. Essas evidências seriam a ausência de rochas de ultra-alta pressão, xisto azul e sequências 

ofiolíticas completas que são assembleias petrotectônicas exclusivas de zonas de subducção. 

Hamilton (2011) sugeriu uma origem ainda mais jovem, em ~850 Ma; enquanto, Hopkins et al. 

(2008) indicam que processos análogos à subducção poderiam ter ocorrido no Hadeano (Figura 

6a). 

Condie & Kröner (2008), contrariando as tais “provas irrefutáveis” de Stern (2005), 

apontaram que a falta de sequências ofiolíticas completas no registro geológico arqueano é 

explicada pela maior espessura da crosta oceânica, de modo que apenas a porção superior da 

crosta (rochas vulcânicas) é obductada, enquanto a ausência de xisto azul e eclogitos poderia 

ser entendida com base no maior gradiente geotérmico (geotermas de subducção mais 

íngremes) e nas menores taxas de exumação que operavam naquele período. Neste contexto, 

alguns estudos sugerem que por causa do maior fluxo de calor do manto, a crosta oceânica 

arqueana era mais espessa, mais flutuante e menos acoplada ao manto convectivo subjacente 

(Abbott et al. 1994, Hargraves 1986, Laurent et al. 2014a). Abbott et al. (1994) indicaram que, 

além da composição, a espessura e a temperatura da crosta oceânica exercem um controle de 

primeira ordem sobre a sua capacidade de subductar e concluíram que a geometria íngreme da 

subducção moderna só poderia ser alcançada com uma crosta fria e relativamente fina (<10 

km). Laurent et al. (2014a) sugeriram que este limite poderia ter sido alcançado em ~3,0 Ga, 

considerando que komatiitos associados a basaltos na crosta oceânica teriam diminuído 

significativamente sua flutuabilidade (Barbey & Martin 1987, Johnson et al. 2014, Martin et al. 

2014). Alternativamente, Hargraves (1986) propôs que uma maior produção de calor na Terra 

primitiva poderia ter sido acomodada pelo aumento do comprimento das cadeias mesoceânicas 

em vez da espessura da crosta oceânica. Nesse sentido, o tamanho das placas oceânicas seria 

menor do que hoje (de Wit & Hart 1993, Lagabrielle et al. 1997), e as geometrias dos sistemas 

de subducção seriam diferentes. Se este foi o caso, então o estabelecimento de zonas de 
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subducção estáveis no final do Arqueano refletiria em um aumento progressivo no tamanho das 

placas oceânicas (Laurent et al. 2014a). 

 

 
Figura 6 – Início da tectônica de placas e surgimento das principais fácies de metamorfismo no registro geológico. 

(a) Gráfico esquemático com o tempo geológico mostrando uma seleção das principais propostas de quando se 

deu o início da tectônica de placas na Terra (modificado de Palin et al. 2020). Para referência foram selecionados 

e incluídos alguns marcos tectônicos em escala global; (b) distribuição secular do registro de rochas sob diferentes 

fácies de metamorfismo (modificado de Palin & Santoh 2021; dados a partir de Gard et al., 2019). Destaca-se que 

este conjunto de dados não é abrangente e destina-se a mostrar tendências gerais em vez de proporções precisas 

de tipos de rochas metamórficas de qualquer idade.  
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Figura 7 – Principais estilos geodinâmicos dos corpos rochosos do sistema solar (a) diferentes estilos tectônicos 

de tampa estagnada que podem existir em planetas rochosos após a cristalização de um oceano de magma inicial 

(modificado de Palin et al. 2020). As setas apontam para a frente no tempo, representando uma evolução 

esquemática do nascimento à morte tectônica de um planeta, sem o estágio da tectônica de placas; e (b) evolução 

de estilos tectônicos de um grande corpo silicático, como a Terra (modificado de Stern et al. 2018). A tectônica de 

placas requer certas condições de densidade e força litosférica para evoluir. Tectônica de tampa móvel (mobile lid 

tectonics) foi precedida e depois seguida por tampa estagnada (stagnant lid tectonics).
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Palin & Santoh (2021) indicam que se subducção de fato tiver ocorrido na Terra 

primitiva, ela teria operado em ângulos rasos (<10°), de modo que seria impossível para a crosta 

subductada atingir condições UHP. Além disto, mesmo que subducção operasse em ângulos 

altos, no Arqueano as placas seriam mais quentes e mais fracas do que as placas mais frias do 

Fanerozóico. Isto implica que as placas arqueanas perderiam coerência durante a subducção e 

se quebrariam em profundidades rasas antes de atingir a transição HP–UHP (Van Hunen & 

Moyen 2012). Isto explicaria a ausência dessas rochas até o final do Arqueano (Figura 6b). 

Palin & Santoh (2021) ainda indicaram que fragmentos destacados e eclogitizados de crosta 

subductada são mais densos que o manto circundante e tendem a afundar para as profundezas 

da Terra (Aoki & Takahashi 2004), alcançando condições metamórficas UHP, entretanto essas 

rochas nunca seriam capazes de retornar à superfície para um possível estudo. Em contraste, 

fragmentos destacados, mas parcialmente eclogitizados (mais flutuantes) ascenderiam em 

direção à superfície, registrando condições de metamorfismo de HP. Neste contexto, a presença 

de coesita deve ser vista como suficiente, mas não necessária, para identificar a subducção 

(Palin & Santoh 2021). Além disso, vale mencionar a curiosa escassez de eclogito HP entre 1,8 

e 0,8 Ga, o que até então não foi satisfatoriamente explicado, embora coincida com um período 

global de quiescência tectônica – o Boring Billion (Roberts 2013). 

A Figura 7a–b resume a evolução tectono-magmática conceitual de grandes corpos de 

silicato do sistema solar, como a Terra (Stern et al. 2018, Palin et al. 2020), onde a tectônica de 

placas representa um caso especial dos parâmetros geodinâmicos:  

1. Inicialmente haveria a existência de um oceano de magmas em todos os planetas 

silicáticos do sistema solar (Rubie et al. 2003, Hamano et al. 2013, Stern et al. 2018), que se 

formam devido ao calor fornecido por decaimento radioativo, acreção e diferenciação metal-

silicato, além de impactos de bólidos (Sasaki & Nakazawa 1986, Abe 1997). Assim, esta pode 

ser considerada como uma condição inicial a partir da qual todos os regimes tectônicos 

possíveis poderiam evoluir (Figura 7a–b). A espessura inicial do oceano de magmas depende 

do raio do planeta, que controla a taxa de aumento da pressão e, portanto, as profundidades da 

temperatura solidus e liquidus do peridotito (Elkins-Tanton 2012). Além disso, planetas grandes 

com razões área-volume relativamente baixas esfriam a taxas mais lentas do que planetas 

pequenos com razões área-volume relativamente altas e, portanto, espera-se que os primeiros 

retenham um oceano de magmas por escalas de tempo maiores. Estimativas de primeira ordem 

fornecidas por modelagem petrológica-térmica da Terra hadeana preveem um oceano de 

magmas relativamente raso, parcialmente fundido (ou um mush rico em cristais) a uma 

profundidade de ~150–300 km abaixo da superfície (Hofmeister 1983, Ohtani 1985, Elkins-
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Tanton 2012). Entretanto, simulações numéricas do grande impacto que se acredita ter formado 

o sistema Terra-Lua sugerem que mais de 50% em volume do manto da Terra poderia ter se 

fundido, indicando um oceano de magma de pelo menos 600 km de profundidade (Canup 2012, 

Ćuk & Stewart 2012, Nakajima & Stevenson 2015). Por causa dessa incerteza, a extensão de 

um oceano de magma no início da Terra é debatida, mas mesmo nos cenários mais extremos, a 

solidificação completa provavelmente ocorreu dentro de 1–10 Ma a partir do início (Elkins-

Tanton 2008, Monteux et al. 2016, Palin et al. 2020). 

2. Após a cristalização do oceano de magmas, fusões cada vez mais refratárias seriam 

expelidas do mush de cristais em direção à superfície do planeta devido aos fortes contrastes de 

flutuabilidade em relação aos resíduos do manto circundante (e.g., Turner et al. 2000). Stern et 

al. (2018) e Palin et al. (2020) indicaram que se esses magmas poderiam chegar à superfície do 

planeta, eles poderiam se cristalizar para formar uma fina crosta primitiva, que se espessaria 

com o tempo – em um cenário de tampa estagnada denominado tectônica do tipo “tubos de 

calor” (heat-pipe) (Figura 7a–b). Este estilo tectônico é uma forma de curta duração de stagnant 

lid tectonics (Stern et al. 2018), onde a combinação de repetidas erupções e o soterramento de 

fluxos de lava mais antigos acabam por engrossar a crosta e, assim, impedem a ascensão de 

magmas à superfície (Kankanamge & Moura 2016). É possível que este regime tenha operado 

na Terra hadeana (Moore & Webb 2013), o que implicaria que vulcanismo dominava sobre 

plutonismo, embora este não seja o caso dos estilos subsequentes envolvendo stagnant lid 

tectonics (Rozel et al. 2017). A questão é que pouco se sabe sobre a veracidade ou duração 

provável da tectônica do tipo heat-pipe na Terra primitiva, embora acredita-se que este estilo 

tectônico esteja em operação atualmente no satélite mais interno de Júpiter, conhecido como Io 

(Kankanamge & Moore 2019), onde tal tectônica seria impulsionada pelo aquecimento das 

“marés” (Palin et al. 2020). 

3. Após tectônica tipo heat-pipe, o resfriamento contínuo e o espessamento da litosfera 

recém-formada estimulariam os processos de gotejamento que se estendem lateralmente, 

tornando as plumas mais espaçadas em um cenário envolvendo stagnant lid tectonics do tipo 

gotejamento e plumas (drips and plumes) (Sizova et al. 2015, Gerya et al. 2015). Neste 

ambiente, os processos de gotejamento seriam transicionados para delaminação de maior 

escala, relacionado a um maior volume de crosta eclogítica densa com um manto residual 

subjacente (e.g., Zegers & van Keken 2001, Nebel et al. 2018), que tendem a sofrer subsidência 

termal em direção a astenosfera (Figura 7a–b). Esté cenário tem sido reproduzido em modelos 

termomecânicos bidimensionais e tridimensionais da Terra arqueana (Gerya 2014, Sizova et al. 

2015, Fischer & Gerya 2016, Piccolo et al. 2019), e poderia ser suportado pela escassez de 
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eclogitos e materiais refratários no registro geológico desse período. Assim, durante tectônica 

tipo drips and plumes, grandes ressurgências do manto astenosférico poderiam facilitar a fusão 

por descompressão, com formação contínua de uma nova crosta máfica, que mais tarde seria 

soterrada e parcialmente fundida para gerar magmas tipo-TTG (Kamber et al. 2005, Van Hunen 

et al. 2008, Moyen & Martin 2012, Kamber 2015, Feisel et al. 2018, Moyen & Laurent 2018, 

Palin et al. 2020). De fato, apesar da aparente quiescência desta forma evoluída de stagnant lid 

tectonics, alguns estudos destacam que deformação e crescimento crustal podem ocorrer neste 

ambiente (Ernst 2009, Debaille et al. 2013, Wade et al. 2017, Bédard et al. 2012). 

4. Todos os planetas ou planetoides tectonicamente "mortos" devem apresentam um 

estado tectônico de tampa estagnada final, que contenha uma única crosta circundando o globo 

(Figura 7a–b). Neste cenário, as perdas de calor do corpo silicático “desligam” as células de 

convecção do manto, o que transforma a astenosfera até então dúctil em uma litosfera espessa 

e rígida. Exemplos modernos do nosso sistema solar incluem Mercúrio e a Lua da Terra (Spohn 

1991, Hauck II et al. 2004, Stern et al. 2018, Palin et al. 2020). 

5. Dada a raridade de tectônica de placas em nosso sistema solar, pode-se inferir que os 

parâmetros petrológicos e geodinâmicos que permitiriam regimes tectônicos de tampa móvel 

poderiam iniciar e sobreviver em grandes planetas rochosos, tais como a Terra (e.g., Stern et 

al. 2018). Estudos envolvendo modelagem numérica de Weller et al. (2015) e O'Neill et al. 

(2016) avaliaram a influência da taxa de aquecimento interno e indicaram que sistemas 

convectivos em escala planetária inicialmente quentes tendem a promover diferentes estilos 

tectônicos de tampa estagnada. Entretanto, imagina-se que à medida que essas fontes de calor 

diminuem, por exemplo, devido ao decaimento contínuo de elementos radiogênicos, apareceria 

uma janela de oportunidade para a ocorrência de subducção (Figura 7b, Stern et al. 2018). Neste 

contexto, na Terra o surgimento de subducção envolveu vários parâmetros diferentes, tais como 

a temperatura, composição, espessura e reologia das crostas oceânicas e continentais, bem como 

o volume líquido do material continental. No entanto, como observado por Moyen & Martin 

(2012), o único mecanismo que controla todos esses parâmetros é a evolução do regime térmico 

da Terra. Em outras palavras, a temperatura impõe um controle de primeira ordem sobre uma 

série de parâmetros locais, que poderia explicar a natureza das mudanças geodinâmicas do final 

do Arqueano (Palin et al. 2020). 

O momento absoluto dessa mudança, conforme ocorre em escala global, é, obviamente, 

o assunto desta discussão e o foco principal desta revisão. Evidências petrológicas defendem 

essa transição em algum momento durante o Meso- Neoarqueano (3,2–2,5 Ga: Figura 6a). Palin 

et al. (2020) apontam que baseado nos principais indicadores petrológicos e tectônicos do Ciclo 
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de Wilson pode-se inferir que subducção foi estabelecida em escala global em torno de 3,0–2,9 

Ga (Figura 8), de modo que os indicadores de subducção preservados em terrenos mais antigos 

poderiam representar eventos localizados. O resfriamento secular e o início da acreção 

impulsionada pela subducção também facilitaram o retrabalhamento de materiais mais antigos 

e promoveram uma diferenciação interna mais eficiente dos continentes, transformando uma 

crosta continental juvenil semi-homogênea do Eo-Paleoarqueano em uma crosta meso-

neoarqueana muito mais estratificada e diversificada (Dhuime et al. 2015, Hawkesworth et al. 

2016). A hipótese de retrabalhamento acelerado é suportada pela mudança na composição da 

crosta superior entre 3,0–2,5 Ga (seção 1.3.2; Palin et al. 2020). 

 

 
Figura 8 – Evolução secular dos diferentes estilos geodinâmicos da Terra (modificado de Palin et al. 2020). 

Continental freeboard que mede a área dos continentes emersos foi calculado por Bada & Korenaga (2018). 

 

Embora o surgimento de SNK seja considerado como um bom marcador cronológico 

dos processos de enriquecimento do manto e operação de subducção (e.g., Laurent et al. 2014a, 

Moyen 2020), alguns estudos fornecem modelos de tampa estagnada no sentido de explicar a 

formação dos diferentes grupos de granitoides arqueanos (e.g., Nebel et al. 2018, Mole et al. 

2019). Então, combinando modelagem numérica com evidências geológicas, Nebel et al. 

(2018) sugerem que quando o manto astenosférico por convecção interage com a base da 

litosfera pode ser criados gotejamentos crustais (crustal drips). Em condições crescentes de P–

T ocorre fusão parcial de metabasaltos hidratados no interior das drips o que produz melts 

félsicos que ascendem para a crosta sobrejacente para formar os TTG (Figura 9a). As plumas 

do manto são capazes de provocar erosão da litosfera e injetar magmas komatiíticos. As 

estruturas em domos, onde os TTG são preservados, são uma expressão diapírica positiva em 

resposta as estruturas em gotas (que são negativas). Os TTG mais antigos se formam em níveis 
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mais rasos na presença de plagioclásio enquanto os TTG mais jovens são derivados de fusões 

mais profundas na presença de granada. Neste contexto, magmas tipo-TTG derivados de 

gotejamentos assimétricos (asymmetric drips) poderiam interagir com o manto astenosférico 

para formar os SNK (Figura 9b). Os gotejamentos assimétricos são estruturas estacionárias que 

se desenvolvem por longos períodos de tempo na interface entre planos crustais mais espessos 

e mais delgados (Nebel et al. 2018). Eles poderiam se desenvolver por fluxo intracrustal e 

diferenças na rigidez da crosta e eventualmente poderiam evoluir para subducção. Neste 

cenário, o calor derivado de magmas em ascensão teria desencadeado anatexia crustal para 

formar os granitos potássicos. 

 

 
Figura 9 – Modelos de stagnant lid tectonics. (a) Gotejamento da crosta inferior com fusão parcial da crosta 

submersa no manto, dando origem aos melts tipo-TTG (Nebel et al. 2018); (b) gotejamento assimétrico ou 

downwelling são estruturas estacionárias que se desenvolvem por longos períodos de tempo, onde a subducção 

eventualmente se inicia (Nebel et al. 2018); (c) Estruturação e tectônica tipo gotejamento de um típico cráton 

antigo, onde as zonas de preenchimento do rifte se tornam gravitacionalmente instáveis na escala crosta-manto 

(modificado de Bédard et al. 2012). Consultar o texto para descrição do modelo. Legenda: terrenos 1, 2, 3 e 4 (T1, 

T2, T3 e T4); manto litosférico subcontiental 1, 2 e 3 (MLSC1, MLSC2 e MLSC3); suturas 1, 2 e 3 (su1, su2 e 

su3); fratura (F); e centro de expansão (R).  

 

Os terrenos arqueanos exibem tramas formadas por encurtamento horizontal e alguns 

crátons contêm terrenos com histórias contrastantes. Mas se levar em conta que subducção foi 

ausente na maior parte do Arqueano, surge a seguinte pergunta: que mecanismos poderiam 

proporcionar força motriz para compressão e acreção de terrenos? Bédard et al. (2012) sugerem 

que o mobilismo cratônico pode ser uma resposta às correntes de convecção do manto, o que 

oferece uma possível solução para esse paradoxo. A proposta é que no momento que um proto-

cráton desenvolve sua própria quilha litosférica, ele fica sujeito às pressões de correntes do 

manto, o que permite sua deriva (Figura 9c). Assim, na ausência de subducção, os crátons 

arqueanos não seriam núcleos imóveis, mas sim agentes tectônicos ativos, que criam e destroem 

platôs basálticos à medida que derivavam, bem como outros proto-crátons e domínios 



33 

mantélicos. Já os crátons imaturos ou platôs oceânicos não teriam uma quilha litosférica, 

portanto, seriam estáticos. A Figura 9c mostra um modelo esquemático com a estruturação de 

um típico cráton antigo (Bédard et al. 2012), que é composto por dois terrenos amalgamados 

(T1 e T2) cada um com sua própria quilha do manto litosférico subcontinental (MLSC1 e 

MLSC2), separados por uma sutura soft-docking (su1): 

1. O T1 é caracterizado por tramas verticais na crosta média dominada por TTG (rosa) 

relacionados ao afundamento de vulcânicas máficas (crosta superior verde) e delaminação da 

crosta inferior restítica (azul) no manto. O T2 originalmente tinha estruturas internas 

semelhantes, mas foram superimpostas durante a acreção com o T1 (Figura 9c). Os terrenos 3 

(T3) e 4 (T4) são crosta do tipo platô oceânico. O T4 mostra um estágio de evolução que é 

aproximadamente um estado estacionário, com underplating e extrusões de basalto juvenil 

(vermelho) gerando um platô espesso. Neste contexto, este domínio estagnado da tampa seria 

sustentado por células de convecção de pequena escala e não mostraria diferenciação 

sistemática, uma vez que a crosta basal seria reciclada na mesma velocidade em que nova crosta 

seria gerada por erupções (Bédard et al. 2012). Assim, a anatexia dos basaltos gera magmas 

tipo-TTG juvenis (amarelo) que desenvolvem estruturas em domos e quilhas, enquanto os 

processos de delaminação de densos resíduos crustais (verde escuro) adelgaçam a crosta.  

2. O cráton composto (T1+T2) está se deslocando para a direita como uma resposta ao 

“vento do manto” (mantle wind), o que gera tensões que também podem fraturar a quilha (F), 

permitindo que a fusão parcial atinja níveis mais rasos (Figura 9c). O lado à montante do cráton 

(esquerda) está sob tensão, e um centro de expansão pode se desenvolver (R). A borda de ataque 

do cráton à deriva acaba de acumular um terreno de platô oceânico (T3), que era semelhante ao 

T4 antes de seu acréscimo (Bédard et al. 2012). Neste cenário, a zona de sutura 2 (su2) é uma 

região compressiva, onde a crosta superior mais rígida de T2 desenvolve uma estrutura apertada 

de domos e quilhas, onde lascas do T3 são colocadas no topo do T2 por falhas reversas.  

3. As falhas e dobras são íngremes e subparalelas. Nesse contexto, o espessamento 

acima do nível do mar leva à erosão e deposição de rochas vulcanoclásticas (bacias laranja). A 

inclinação empurra metabasaltos para o manto subjacente e pode produzir pulsos de TTG 

(amarelo). As delaminações eclogíticas deste terreno submerso (verde escuro) podem cair no 

manto e desencadear a geração de mais magmas basálticos (vermelho) e produzir uma terceira 

zona de crescimento do manto litosférico (MLSC3). O fluxo de correntes do manto contra a 

quilha pode induzir um contrafluxo (Bédard et al. 2012). À medida que o T4 é colocado em 

compressão, ele pode começar a eclogitizar e desenvolver uma reversão, permitindo a ascensão 

do manto quente (s) sob a zona de sutura 3 (su3) (Figura 9c). 
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1.3.8 Metagranito ou granito deformado? Eis a questão!  

Embora não seja um assunto discutido em livros e artigos científicos, já faz algumas 

décadas que existe um debate “tabu” sobre qual a categoria mais adequada para se classificar 

granitoides com feições de deformação dúctil e alteração deltérica. A questão está centrada se 

rochas com estas características devem ser classificadas como rochas ígneas ou metamórficas. 

De modo simplificado, pode-se indicar que as escolas de petrologia metamórfica sugerem que 

essas rochas são metamórficas (e.g., Bucher & Grapes 2011), enquanto as escolas de petrologia 

ígnea indicam que frequentemente se tratam de granitoides orogênicos, que foram deformados 

e alterados em estágio tardi- a pós-magmático (e.g., Neves 2012, Nedelec & Bouchez 2015).  

A Subcomissão de Sistematização das Rochas Metamórficas (SSRM) define o conceito 

de metamorfismo como um “processo que envolve mudanças no conteúdo/composição mineral 

e/ou na microestrutura de uma rocha, predominantemente no estado sólido. Esse processo 

ocorre principalmente devido à adaptação da rocha a condições físicas diferentes daquelas em 

que se formou e que também diferem das condições físicas que ocorrem normalmente na 

superfície da Terra e na zona da diagênese. O processo pode coexistir com fusão parcial e 

também envolver alterações na composição química da rocha” (Fettes & Desmons 2014, pag. 

19). O conceito de metamorfismo é relativamente antigo. No século XVIII, Hutton já indicava 

que micaxistos eram derivados a partir de folhelhos modificados pela ação de temperatura e 

pressão, entretanto foi Charles Lyell (1830–1833) em seu clássico trabalho Principles of 

Geology que cunhou o termo “metamorfismo” pela primeira vez. Apesar da evolução no 

conhecimento, até hoje a SSRM não discutiu nada a respeito das interferências conceituais entre 

metamorfismo e deformação dúctil em granitoides, assim como não distinguiu quais são as 

diferenças entre metamorfismo e alteração deltérica. Atualmente, esse assunto continua 

gerando confusão entre estudantes e até mesmo entre geólogos experientes. Isto pode ser devido 

a forma como os livros de petrologia metamórfica (e.g., Winter 2001, Best 2003, Bucher & 

Grapes 2011) e a própria SSRM (Fettes & Desmons 2014) têm mantido os conceitos de 

metamorfismo, que em algumas situações entram em conflito com os conceitos de granitos 

orogênicos (e.g., Neves 2012).  

Granitoides são excelentes marcadores de deformação crustal e quando colocados em 

sistemas orogênicos eles podem registrar seus diferentes cenários tectônicos (pré-colisional ou 

subducção, colisional e pós-colisional), devido ao estreito intervalo de tempo dos processos de 

cristalização, quando comparados à duração total da orogênese (e.g., Harris et al. 1986). No 

caso dos granitos sincinemáticos (ou sintectônicos), a deformação é condicionada por zonas de 
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cisalhamento e está presente desde os processos de fusão parcial e segregação e continua 

durante a ascensão, colocação, cristalização e resfriamento dos magmas (e.g., Neves 2012). 

Neste contexto, a temperatura e os fluidos envolvidos nas reações tardi- a pós-magmáticas são 

provenientes do próprio plúton em resfriamento, ou seja, nestas rochas as microestruturas de 

deformação, recristalização, neocristalização e exsolução podem ser consideradas como uma 

extensão dos próprios processos ígneos (Winter 2001, Nedelec & Bouchez 2015). Por outro 

lado, é razoável esperar que para granitos pré-cinemáticos ou pré-tectônicos (cristalização 

pretérita ao evento de deformação) o evento de deformação dúctil é acompanhado por reações 

metamórficas, uma vez que se trata de um evento posterior a cristalização, em que a temperatura 

e os fluidos envolvidos nas reações frequentente são externos a evolução do próprio plúton. Já 

os granitos pós-cinemáticos ou pós-tectônicos (cristalização posterior ao evento de deformação) 

tendem a ser livres de deformação e metamorfismo. Entretanto, eles podem apresentar 

paragênese mineral secundária, as quais são identificadas até mesmo em granitos anogênicos, 

o que indica a inexistência de uma correlação direta entre a formação de paragêneses minerais 

secundárias em granitos e reações de metamorfismo.  

Bucher & Grapes (2011) indicam que ao contrário das rochas quartzo-feldspáticas de 

origem sedimentar que são mais hidratadas, as rochas plutônicas entram no reino metamórfico 

em um estado relativamente anidro. Assim, para que as reações de metamorfismo se iniciem 

em granitoides uma hidratação prévia muitas vezes em quantidade significativa se faz 

necessária, o que normalmente ocorre durante a deformação. Um grau heterogêneo de 

hidratação também resulta em características como distribuição dispersa e crescimento seletivo 

de minerais de baixa-T em vesículas e fraturas, bem como o crescimento desses minerais a 

partir das fases ígneas. Bucher & Grapes (2011) reconhecem que do ponto de vista da petrologia 

ígnea, esses minerais são chamados de “secundários ou deutéricos”. Por outro lado, do ponto 

de vista da petrologia metamórfica, tais minerais hidratados constituem um conjunto estável de 

baixo grau, além de ser o material de partida para o metamorfismo progressivo. No caso 

conceitualmente mais simples, nenhum mineral ígneo relíquiar permaneceria e sua paragênese 

ígnea seria completamente substituída por uma paragênese estável de baixa-T e, nesse caso, a 

rocha estaria em seu estado máximo de hidratação.  

De acordo com Winter (2001, pag. 41), o desenvolvimento de reações minerais 

secundárias em rochas ígneas são uma decorrência dos seus processos de resfriamento e indica 

que estas fases minerais não são produtos de um evento metamórfico tardio distinto. Winter 

(2001, pag. 41) ainda aponta que tais processos são comumente denominados de 

autometamorfismo ao invez de metamorfismo, porque eles são uma parte natural do 
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resfriamento ígneo. Ele ainda sugere que a maioria das reações de autometamorfismo envolvem 

minerais em temperaturas moderadas em um ambiente no qual H2O é liberado a partir do melt 

residual ou introduzido externamente. Essas transformações envolvem hidratação e se o melt 

residual for a fonte dos fluidos elas também são chamadas de alterações deutéricas. Por outro 

lado, o próprio autor entra em contradição ao indicar que o conceito de “metamorfismo se refere 

a mudanças na mineralogia, textura e/ou composição de uma rocha que ocorrem 

predominantemente no estado sólido sob condições entre aquelas de diagênese e fusão em larga 

escala” (Winter 2001, pag. 410). Ou seja, isto significa que para o autor qualquer mudança na 

mineralogia ou textura de uma rocha seria considerada como uma transformação metamórfica, 

contrariando a tese apresentada aqui, onde nem toda mudança mineralógica ou textural seria 

relacionada ao metamorfismo, mesmo se ocorrer em estado sólido (e.g., alteração e pertitas).  

Além das diferenças conceituais entre alteração deltérica e metamorfismo, uma outra 

questão de primeira ordem é se a presença de microestruturas de deformação dúctil e 

recristalização em granitoides seria uma evidência de metamorfismo. Ou seja, deformação 

dúctil pode ou não se desenvolver na ausência de metamorfismo? Afinal, qual é a diferença 

entre deformação dúctil e metamorfismo? A chave para esta questão poderia surgir de uma 

análise cruzada entre os conceitos de metamorfismo e deformação dúctil. O Conceito de 

metamorfismo da SSRM já foi apresentado anteriormente e a seguir, de modo simplificado, 

foram sintetizados os principais mecanismos da deformação dúctil em microescala. Isto 

permitirá confrontar esses conceitos e refletir sobre suas diferenças. 

(1) Quando uma rocha acumula deformação, alguns processos ocorrem em microescala 

fazendo que ela mude sua estrutura interna, sua forma e/ou seu volume (Blenkinsop 2000, 

Vernon 2004, Passchier & Trouw 2005, Fossen 2012). Passchier & Trouw (2005, pag. 22, 31) 

apontam que deformação dúctil, também conhecida como fluxo viscoso, é produzida por 

mecanismos ativados termicamente, como deformação intracristalina, geminação, kinking, 

difusão, recuperação e recristalização. Na deformação intracristalina os cristais em uma rocha 

podem se deformar internamente sem fraturamento rúptil. Isto ocorre pelo movimento de 

deslocamentos, que de modo simplificado são conjuntos de defeitos (vacâncias) distribuídos 

em linha dentro do retítulo cristalino. 

(2) A estrutura cristalina de qualquer mineral deformado ou não contém um número 

significativo de defeitos e esta é uma das formas do cristal de acumular energia livre em seu 

retículo. Assim, quanto maior for a densidade de defeitos, ou deslocamentos, maior será a 

energia livre acumulada, ou seja, mais instável será o cristal. Em outras palavras, a deformação 

aumenta a densidade de defeitos do cristal e faz com que ele fique em um estado de alta energia, 
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de modo que, surge uma força termodinâmica no sentido de reduzir o número de defeitos 

cristalinos, representada pelos mecanismos de recuperação e recristalização, sendo que tanto a 

formação de defeitos como a sua redução (ou remoção) ocorre por migração dos mesmos dentro 

do retículo (Blenkinsop 2000, Passchier & Trouw 2005, Fossen 2012).  

(3) Assim, os mecanismos de recuperação englobam todos os processos que movem, 

anulam ou agrupam os deslocamentos em paredes que separam porções do grão original com 

orientações cristalográficas ligeiramente diferentes (Fossen 2012). Estas paredes de 

deslocamentos podem ser microscopicamente observadas através da extinção ondulante de 

cristais deformados (Passchier & Trouw 2005).  

(4) Já a recristalização ocorre quando a recuperação se prolonga até os deslocamentos 

dos subgrãos serem removidos e os grãos se tornarem livres de deformação ou sem extinção 

ondulante (Fossen 2012). Assim, a recristalização dinâmica é o processo pelo qual grãos 

deformados e com alta densidade de deslocamentos são substituídos por novos grãos não 

deformados e praticamente sem deslocamentos (Blenkinsop 2000, Passchier & Trouw 2005).  

(5) A recristalização dinâmica ocorre a partir de três principais mecanismos (Figura 

10a): (i) migração dos contatos de cristais em baixa temperatura ou bulging (BLG), onde a 

fronteira de um cristal menos deformado (baixa densidade de deslocamentos) invade o cristal 

mais deformado (com alta densidade de deslocamentos) formando bulges que se desenvolvem 

em novos grãos pequenos e independentes (Figura 10b); (ii) rotação de subgrãos (subgrain 

rotation – SGR) que ocorre em resposta à fluência e escalada dos deslocamentos para as paredes 

do subgrão. Os subgrãos são porções poligonais, ligeiramente deslocadas (em geral >5°) em 

relação ao cristal hospedeiro ou aos domínios vizinhos. Assim, a formação de subgrãos é um 

estágio avançado do processo de recuperação, em que cristais deformados podem reduzir sua 

energia livre pela remoção ou redistribuição de deslocamentos. É convencionado que um 

subgrão (recuperação) pode ser classificado como um novo grão (recristalização) se a rotação 

cristalográfica do mesmo ultrapassar 10° em relação ao cristal hospedeiro (Figura 10c); e (iii) 

migração dos contatos de cristais em alta temperatura (high-temperature grain boundary 

migration – GBM), onde as fronteiras dos cristais tornam-se altamente móveis e podem varrer 

o material em qualquer direção para remover os deslocamentos e os contatos de subgrãos. SGR 

também pode ocorrer em conjunto com GBM, entretanto, quando os contatos de subgrãos são 

transformados em contatos de novos grãos, estes também se tornam altamente móveis. Em 

temperaturas muito altas, os novos grãos têm contatos lobóides ou amebóides, mas podem ser 

quase “livres de deformação”, ou seja, desprovidos de extinção ondulante e subgrãos. Embora 

os três mecanismos de recristalização dinâmica sejam descritos separadamente, existem 
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transições entre eles, de modo que diferentes mecanismos podem operar simultaneamente sob 

certas condições. Além disso, diferentes fases minerais tendem a ativar diferentes mecanismos 

de deformação sob uma mesma condição de temperatura (por exemplo, feldspatos e quartzo), 

conforme observado na Figura 10e (Passchier & Trouw 2005). 

 

 
Figura 10 – Principais mecanismos e estruturas de recristalização (Passchier & Trouw 2005, Fossen 2012). (a) Os 

três principais tipos de recristalização dinâmica. A substância de um dos dois grandes cristais que recristalizaram 

é indicada por sombreamento, antes e durante a recristalização; (b) sob baixa temperatura, bulging se desenvolve 

quando dois cristais vizinhos têm densidades diferentes de deslocamentos (traços irregulares na ilustração), de 

modo que, a fronteira do cristal menos deformado invade o cristal mais deformado (com a maior densidade de 

deslocamentos), formando bulges que podem evoluir para novos grãos; (c) ilustração esquemática da evolução dos 

mecanismos de recuperação e recristalização por rotação de subgrãos; (d) ilustração esquemática do processo de 

redução da área dos contatos de cristais (Grain Boundary Area Reduction – GBAR) através do ajuste dos contatos 

e crescimento de cristais, resultando em uma diminuição da energia livre. Esse mecanismo permite que os contatos 

de cristais irregulares formados durante deformação e recristalização dinâmica sejam endireitados para uma forma 

poligonal, enquanto alguns pequenos cristais podem ser eliminados; (e) Relação entre temperatura dos mecanismos 

de deformação para diferentes fases minerais. As barras indicam as zonas de transição e o campo cinza representa 

o domínio de operação da deformação cristal-plástica. 
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(6) A recristalização estática se desenvolve na ausência de esforços diferenciais e 

frequentemente é identificada por cristais com contatos retos e junções tríplices, desenvolvidos 

por redução da área dos contatos de grãos (grain boundary area reduction – GBAR) (Figura 

10d). Embora GBAR ocorra durante a deformação, seu efeito é mais óbvio e se torna dominante 

após o final da deformação. Isto ocorre porque defeitos cristalinos não são as únicas estruturas 

que contribuem para aumentar a energia livre, de modo que, os contatos de cristais podem ser 

considerados como defeitos planares com uma considerável energia livre associada. Assim, 

uma redução na área superficial das fronteiras de cristais pode diminuir a energia livre. Portanto, 

em temperatura relativamente alta e na ausência de deformação, há uma tendência de se 

desenvolver cristais com contatos retos e junções tríplices, onde qualquer material policristalino 

tenderá a formar uma textura poligonal, para reduzir sua energia livre (Passchier & Trouw 

2005).  

Neste contexto, apesar de contrariar as próprias definições de metamorfismo (e.g., 

Winter 2001, Best 2003, Bucher & Grapes 2011, Fettes & Desmons 2014), as microestruturas 

de deformação, recuperação e recristalização envolvem mecanismos que não são 

necessariamente vinculados à petrologia metamórfica, mas sim processos que de uma forma 

geral podem ocorrer em materiais policristalinos. Apesar disso, nos livros de petrologia 

metamórfica, o conceito de metamorfismo frequentemente está ligado ao conceito de 

recristalização. Por exemplo, Best (2003, pag. 710) descreve o conceito de recristalização como 

um processo que envolve “modificação dos contatos de grãos de fases estáveis existentes em 

um sistema metamórfico de estado sólido”. Ele ainda admite como parte do conceito de 

recristalização os processos de nucleação e crescimento de novas fases cristalinas estabilizadas 

por mudanças nas “condições metamórficas”, reconhecendo que este crescimento é comumente 

facilitado pela presença de fluidos e intensificado por deformação.  

Por outro lado, Nedelec & Bouchez (2015) e suas referências indicam que durante os 

estágios finais de cristalização magmática, a estrutura cristalina já formada pode sofrer alguma 

deformação na presença de melt residual, se for submetida a um nível de tensão suficientemente 

alto. Neste contexto, se nenhuma deformação adicional ocorrer, a microestrutura resultante é 

frequentemente chamada de “submagmática” (ou seja, muito próxima de “puramente” 

magmática). Em temperaturas próximas ao solidus, os cristais de plagioclásio tendem a se 

comportar de maneira rúptil (ou a se recristalizar por BLG±SGR), diferindo do quartzo que 

tende a se recristalizar por GBM±SGR (Figura 10e). Assim, se a estrutura já cristalizada for 

submetida a uma alta tensão diferencial, enquanto melt residual ainda estiver presente nos poros 

dos cristais, alguns cristais serão pressionados uns contra os outros a ponto de terem seus 
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contatos dissolvidos ou endentados, particularmente nas bordas de tensão. Alguns feldspatos 

podem dobrar enquanto outros podem quebrar, onde as microfraturas são imediatamente 

preenchidas pelo melt residual (Figura 11a–d). O material de preenchimento é composto 

principalmente de quartzo, entretanto feldspato também pode estar presente, sendo o conjunto 

próximo da composição eutética. A presença de fraturas preenchidas (incorretamente chamadas 

de "submagmáticas") demonstra que a estrutura cristalina foi deformada na presença de uma 

fusão residual, portanto, antes da cristalização completa do magma. Tais microfraturas 

frequentemente sobrevivem à subsequente deformação de estado sólido, de modo que, essas 

estruturas tardi-magmáticas podem ser observadas em escala mesoscópica (Figura 11e) ou 

microscópica (Figura 11f). 

 

 
Figura 11 – (Micro)fraturas magmáticas. Qz: quartzo; Plag: plagioclásio (An: teor de anortita; Or: teor de 

ortoclásio) Feld: feldspato; KF: feldspato potássico; Bi: biotita. (a) Plag2 foi endentado por Plag1; linhas tracejadas 

em quartzo, com sub-limites prismáticos; (b) microfratura preenchida com quartzo e feldspato; (c) microfratura 

preenchida por um plagioclásio (An17–An21) enriquecido em albita em relação ao seu hospedeiro (An39–An42); 

observe o crescimento excessivo ao redor do plagioclásio hospedeiro sem descontinuidade em relação ao material 

que preenche a microfratura; (d) microfratura preenchida com ortoclásio, quartzo e um cristal de epidoto, ele 

próprio selado por um crescimento excessivo de plagioclásio mais rico em albita que seu hospedeiro. Consultar 

Nedelec & Bouchez 2015 para mais informações sobre as ilustrações a–d; (e) fratura magmática em feldspato (seta 

amarela) no Granodiorito Água Azul, Terreno Sapucaia, Província Carajás (fotografia cedida pelo GPPG/UFPA). 

A fratura está preenchida pela matrix quartzo-feldspática, indicando que essa textura foi gerada no estágio tardi-

magmático; (f) cristal de plagioclásio fragmentado do Batólito Wologorong, New South Wales, Austrália. Quartzo 

e K-feldspato preenchem o espaço entre os fragmentos, o que é consistente com a migração do magma em estágio 

avançado de cristalização para esse espaço de abertura. A base da microfotografia mede 3,5 mm (Vernon 2004).  
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Com base nas definições supracitadas, pode-se concluir que deformação dúctil e 

metamorfismo envolvem conceitos distintos, sendo que o primeiro é mais ligado a processos 

físicos e o segundo a reações químicas. Ao se tratar de rochas supracrustais (sedimentares e 

vulcânicas) essas diferenças são irrelevantes, uma vez que, após a formação primária, essas 

rochas tendem ao metamorfismo progressivo à medida que são deformadas. Entretanto, isso 

não é verdadeiro para as rochas plutônicas, onde a evolução após a cristalização pode envolver 

uma redução ou um aumento nas condições de P–T. Neste contexto, a Figura 12 apresenta um 

esquema com uma proposta de quando utilizar a nomenclatura de rochas metamórficas para 

classificar granitoides (ou rochas plutônicas em geral). O esquema primeiramente subdivide as 

rochas em supracrustais e infracrustais. Como reconhecido por Bucher & Grapes (2011), 

diferente das rochas sedimentares que são naturalmente mais hidratadas, para que o metamorfismo 

progressivo se inicie em rochas plutônicas é necessária uma hidratação prévia da mineralogia 

primária. Assim, é sugerido que: se a temperatura e os fluidos envolvidos nessa hidratação são 

derivados do próprio plúton em resfriamento, então tais reações seriam consideradas como uma 

decorrência de alteração deltérica (com ou sem deformação dúctil associada), que pode ser 

considerada como uma extensão tardi- a pós-magmática dos processos ígneos. Por outro lado, se a 

temperatura e os fluidos tiverem uma origem externa, então as reações envolvidas seria do “reino 

metamórfico”. Nesse sentido, granitoides modificados em condições de resfriamento, mesmo se 

apresentarem microestruturas de deformação, recristalização e alteração não seriam classificados 

como rochas metamórficas, uma vez que as feições de deformação dúctil não estariam relacionadas 

com metamorfismo, mas sim com o resfriamento progressivo na presença de água e esforço 

diferencial. Mas, se existir alguma evidência de metamorfismo progressivo, então a nomenclatura 

de rochas metamórficas deve ser empregada (Figura 12). Em outras palavras, diferente das rochas 

sedimentares (mais hidratadas) que após a origem tendem a iniciar metamorfismo progressivo, as 

rochas plutônicas são inicialmente mais anidras e tendem a passar por um processo de hidratação 

prévio em estágio tardi- a pós-magmático para então serem metamorfizadas. 
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Figura 12 – Esquema ilustrando uma proposta de quando utilizar a classificação de rochas metamórficas, com 

visão de evitar os conflitos de conceitos entre metamorfismo, deformação e alteração de granitoides. Neste 

contexto, é sugerido utilizar a classificação de rochas metamórficas (tais como o préfixo meta-) apenas quando 

existir evidências consistentes de que a rocha plutônica em questão foi submetida a processos de metamorfismo 

progressivo. Uma vez que, do ponto de vista da petrologia ígnea, feições de deformação dúctil e recristalização 

desenvolvidas em condições de resfriamento não podem ser consideradas como um produto de metamorfismo. De 

fato, as rochas supracrustais tendem ao metamorfismo progressivo naturalmente, entretanto, após a cristalização, 

as rochas plutônicas podem evoluir por uma diminuição ou por um aumento nas condições de temperatura 

(acompanhada ou não por variações de pressão). Neste contexto, é sugerido que uma rocha plutônica pode ser 

classificada como metamórfica se e somente se as reações em estado sólido tiverem operado em condições 

progressivas, ao passo que, granitoides deformados e alterados em condições de resfriamento podem ser 

considerados como livres de metamorfismo.  

1.4 CONTEXTO GEOLÓGICO REGIONAL 

A Província Carajás é o principal núcleo arqueano do Cráton Amazônico (Almeida et 

al. 1981, Santos 2003). O Cráton Amazônico representa uma grande placa litosférica 

continental, composta por várias províncias crustais de idades arqueana a mesoproterozóica, 

estabilizada tectonicamente em torno de 1,0 Ga, tendo se comportado como uma placa estável 

no Neoproterozóico, durante o desenvolvimento das faixas orogênicas marginais (cinturões 

Paraguai-Araguaia-Tocantins), geradas durante o Ciclo Brasiliano (Brito Neves & Cordani 

1991, Schobbenhaus & Brito Neves 2003).  

A Província Carajás é subdividida em dois domínios tectônicos (Santos 2003, Vasquez 

& Rosa-Costa 2008, Figura 13): (i) Domínio Rio Maria, situado ao sul, definido como um 

terreno granito-greenstone mesoarqueano bem preservado (2,98–2,85 Ga, Macambira & 

Lancelot 1996, Althoff et al. 2000, Souza et al. 2001, Oliveira et al. 2011, Almeida et al. 2011, 

2013), composto essencialmente por greenstone belts e suítes TTG, marcados por uma foliação 

regional de direção NW-SE a E-W, sem evidências de metamorfismo das rochas plutônicas; e 

(ii) Domínio Carajás, localizado na porção norte, é caracterizado por uma evolução geológica 
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mais complexa durante o Meso-Neoarqueano (3,07–2,70 Ga, Machado et al. 1991, Avelar et 

al. 1999, Pidgeon et al. 2000, Feio et al. 2012, 2013, Tavares et al. 2018, Marangoanha et al. 

2019a, 2019b, 2020, Silva F.F. et al. 2020, Silva M.A.D. et al. 2021).  

Um levantamento das informações disponíveis do Domínio Carajás (DC) indica que o 

segmento de crosta que ele compreende é formado por sequências metavulcanossedimentares 

do Neoarqueano (>2,76 Ga, Docegeo 1988, Machado et al. 1991, Vasquez & Rosa-Costa 2008, 

Martins et al. 2017, Tavares et al. 2018), recobertas por rochas sedimentares paleoproterozóicas 

(>2,01 Ga, Nogueira 1995, Pereira et al. 2009, Araújo & Nogueira 2019, Araújo-Filho et al. 

2020), sobre um embasamento granulítico-gnáissico-granítico mesoarqueano (3,07–2,83 Ga, 

Machado et al. 1991, Avelar et al. 1999, Pidgeon et al. 2000, Feio et al. 2013, Tavares et al. 

2018, Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021, este estudo), com protólitos juvenis 

formados entre 3,07–2,93 Ga (Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021), extensivamente 

retrabalhado ainda durante o Mesoarqueano, com a formação de grandes volumes de magmas 

graníticos entre 2,96–2,83 Ga (Feio et al. 2013, Rodrigues et al. 2014, este estudo), 

aproximadamente contemporâneo ao pico de metamorfismo regional (2,89–2,84 Ga, 

Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021). O Domínio Carajás ainda foi afetado por outros 

eventos de magmatismo e deformação durante o Neoarqueano (2,76–2,70 Ga, Machado et al. 

1991, Lafon et al. 2000, Vasquez & Rosa-Costa 2008, Barros et al. 2009, Feio et al. 2012, 

Dall'Agnol et al. 2017, Marangoanha et al. 2019a, 2019b, 2020, Silva et al. 2020, Felix et al. 

2020), os quais são representados pelos granitos subalcalinos, rochas charnoquíticas e 

associações máfica-ultramáficas (magmatismo bimodal).  

A seguir foi preparado um breve histórico das principais propostas de compartimentação 

tectônica da província (seção 1.4.1), enquanto as principais unidades litoestratigráficas foram 

citadas na seção 1.4.2, com ênfase na proposta de Oliveira et al. (em preparação).  

1.4.1 Estruturação regional: um breve histórico 

Desde a década de 70, o arranjo tectônico do Cráton Amazônico tem sido entendido 

como províncias geocronológicas ou estruturais (e.g., Amaral 1974, Cordani et al. 1979, 

Cordani & Brito Neves 1982, Lima 1984, Tassinari et al. 1987, Santos 2003, Tassinari & 

Macambira 2004), entretanto foi apenas no século XXI que os termos províncias e domínios 

tectônicos passaram a ser largamente empregados na porção sudeste do Cráton Amazônico, 

impulsionados pelos trabalhos do Serviço Geológico do Brasil (Santos 2003, Vasquez & Rosa-

Costa 2008, Figura 13a). Alternativamente, este segmento crustal foi descrito e interpretado por 

diferentes autores como sistemas estruturais transcorrentes e núcleos crustais preservados (e.g., 
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Hasui & Haralyi 1985, Costa et al. 1995, Figura 13b–c).  

Hasui et al. (1984) interpretaram a estruturação da porção oriental do Cráton Amazônico 

como uma articulação de blocos e cinturões, com base em dados gravimétricos e 

magnetométricos, e indicaram que a região sudeste do Estado do Pará é formada por um bloco 

crustal denominado Araguacema (região entre Rio Maria e Redenção), contornado pelos 

cinturões Araguaia (a leste), Itacaiúnas (a norte) e Alto Tapajós (a sul) (Hasui & Haralyi 1985). 

Em seguida, Araújo et al. (1988) denominaram de Cinturão de Cisalhamento Itacaiúnas a 

megaestruturação arqueana observada na Folha Serra dos Carajás, destacando a ocorrência de 

importantes feições direcionais. Eles interpretaram que a implantação deste cinturão estaria 

associada a processos de retrabalhamento, em regime essencialmente dúctil, de terrenos 

granito-greenstone, em que sequências metavulcanossedimentares e granitoides foram afetados 

por sistemas transcorrentes. Posteriormente, Araújo & Maia (1991) subdividiram o Cinturão 

Itacaiúnas em dois sistemas estruturais, um a norte, representado por um regime transcorrente 

que afetou sequências vulcanossedimentares e outro, a sul, dominado por um regime imbricado 

oblíquo, caracterizado por forte lenticularização de granulitos, gnaisses, granitoides e rochas 

supracrustais. Além disso, estes autores utilizaram a denominação de terreno granito-

greenstone do sul do Pará para se referir à região de Rio Maria. Tal abordagem foi mantida no 

trabalho de Macambira & Vale (1997), desenvolvido na porção centro-oeste da província 

(Folha São Félix do Xingu).  

Costa et al. (1995) em acordo com os trabalhos do Serviço Geológico do Brasil (Araújo 

& Maia 1991, Macambira & Vale 1997), descreveram o sistema imbricado oblíquo como faixas 

de rochas supracrustais que se alternam com gnaisses e megalentes de granulitos e granitoides 

em um arranjo de zonas de cisalhamento anastomosadas, orientadas na direção E-W com 

mergulho de ~60º para sul, com indicadores cinemáticos sugerindo movimentação sinistral e 

presença de lineação de estiramento com caimento sistemático para SW e SSW, caracterizando 

o regime compressivo oblíquo. Entretanto, os autores admitem que boa parte do segmento de 

crosta relacionado ao sistema imbricado ocorre bem preservado dos movimentos transcorrentes 

posteriores, especialmente a região entre serra sul, Xinguara e Tucumã. Por outro lado, a parte 

transcorrente do Cinturão Itacaiúnas foi subdividida em dois domínios estruturais representados 

pelos sistemas Carajás (Araújo et al. 1988) e Cinzento (Costa & Siqueira 1990).  

O Sistema Carajás é formado de leste a oeste pelos duplexes Carajás, Itacaiúnas, Aquiri 

e São José enquanto o Sistema Cinzento foi definido de oeste para leste pelos duplexes Salobo 

Mirim, Cururu e Serra Pelada, os quais, de forma geral, têm formas elípticas e arranjo estrutural 

definido por zonas de cisalhamentos transpressivas (Costa et al. 1995). O duplex Carajás é 
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cortado longitudinalmente pela falha Carajás, a qual é formada por estruturas transpressivas em 

rabo-de-cavalo que se ligam ao duplex transpressivo central através de segmentos retos 

(Nogueira 1995, Pinheiro 1997, Pinheiro & Holdsworth 2000). Por outro lado, historicamente, 

a região do terreno granito-greenstone de Rio Maria tem sido descrita como um segmento 

crustal bem preservado, mas que apresenta uma estruturação definida por vários feixes de zonas 

de cisalhamento transcorrentes orientados nas direções E-W, NE-SW e NW-SE, as quais afetam 

principalmente as rochas supracrustais e podem marcar contatos entre unidades (Costa et al. 

1995, Araújo & Maia 1991, Macambira & Vale 1997, Vasquez & Rosa-Costa 2008). Costa et 

al. (1995) indicaram a ocorrência de duplexes transpressivos ao longo destas zonas de 

cisalhamento, que se ligam por segmentos direcionais.  

O duplex da Serra das Andorinhas foi descrito como um arranjo divergente de 

cavalgamentos oblíquos, dúcteis e orientados na direção E-W, em que os principais planos 

representam os contatos entre granitoides, metavulcânicas e metassedimentares enquanto o 

duplex na região de Tucumã envolve cavalgamentos dúcteis e zonas de cisalhamento 

transcorrentes que afetam as sequências do Grupo Tucumã. Na parte norte os cavalgamentos 

são orientados na direção E-W e mergulham entre 50–60º para sul enquanto na parte sul os 

cavalgamentos tem direção NW-SE, com mergulhos altos para SW ou NE, além de lineação 

subhorizontal em relação à direção da foliação. Costa et al. (1993) interpretaram esse conjunto 

de cavalgamentos como as partes principais de uma cunha transpressiva, decorrente da atuação 

de um binário dextral de direção E-W, de acordo com os principais indicadores cinemáticos. 

Nesse contexto, as zonas de cisalhamento transcorrente que tem direção E-W e afetam os 

cavalgamentos representariam feições relacionadas a movimentações tardias na evolução do 

duplex. Nos granitoides as estruturas seriam representadas por zonas de cisalhamento discretas 

que não impõem fortes modificações sobre a trama NNE-SSW mais antiga (Costa et al. 1995).  

Ao sul do terreno granito-greenstone de Rio Maria, estes autores também definiram o 

Cinturão de Cisalhamento Pau D’arco, correspondente ao Cinturão Alto Tapajós de Hasui & 

Haralyi (1985). Eles descreveram este cinturão como um domínio de zonas de cisalhamento 

transcorrentes orientadas na direção E-W que afetaram gnaisses tonalíticos mais ou menos 

migmatizados (Gnaisse Arco Verde) e rochas metavulcanossedimentares do Grupo Serra do 

Inajá, além de plútons de granitoides correlacionados ao Granodiorito Rio Maria e ao Granito 

Mata Surrão. Apesar das similaridades entre os modelos de compartimentação tectônica de 

Hasui & Haralyi (1985) e Costa et al. (1995), existem algumas diferenças importantes. O bloco 

Araguacema de Hasui & Haralyi (1985) foi definido como um segmento de crosta antiga 

preservada que se estende dos arredores do município de Rio Maria até a região de Redenção 
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(Figura 13b), enquanto o terreno granito-greenstone de Rio Maria definido por Costa et al. 

(1995) é representado por um segmento crustal com extensão reduzida em forma de cunha, 

limitado com o Cinturão Pau D’Arco a norte de Redenção (Figura 13c). Entretanto, Althoff et 

al. (1991, 1995), Dall’Agnol et al. (1997) e Althoff et al. (2000), não consideram que o Cinturão 

de Cisalhamento Pau D’Arco seja um domínio tectônico distinto e sim uma extenção mais para 

sul do Terreno Rio Maria, que se prolongaria pelo menos até as proximidades do município de 

Redenção.  

No Brasil, a partir do século XXI, houve uma tentativa de padronização da classificação 

de unidades geotectônicas com base em províncias e domínios geológicos (Bizzi et al. 2003). 

Isto gerou alguns problemas, por exemplo, na região sudeste do Cráton Amazônico, onde os 

trabalhos subsequentes passaram a utilizar estes termos (províncias e domínios) alguns 

constraints foram “perdidos”, especialmente de natureza estrutural, definidos no final do século 

passado, e que a partir de então passaram a ser pouco citados. Na Província Carajás, por 

exemplo, os limites do Cinturão de Cisalhamento Itacaiúnas (Araújo et al. 1988) são 

aproximadamente coincidentes com aqueles do Domínio Carajás, no entanto para o Domínio 

Rio Maria o mesmo não é verdade, visto que na proposta de Santos (2003) este domínio se 

estende para o sul até a região de Santana do Araguaia, ou seja, ele engloba os cinturões de 

cisalhamento definidos ao sul do terreno granito-greenstone de Rio Maria desde a década de 80 

(Hasui & Haralyi 1985, Costa et al. 1995). Em revisão a geologia do estado do Pará, Vasquez 

& Rosa-Costa (2008) adotaram a proposta de províncias e domínios de Santos (2003), no 

entanto, definiram o Domínio Santana do Araguaia relacionado a Província Transamazonas, na 

porção sul do Domínio Rio Maria, redefinindo seu limite sul aos arredores da região de Serra 

do Inajá, o que foi preservado em trabalho recente realizado pelo Serviço Geológico do Brasil 

(Santos-Silva et al. 2021). Entretanto, estes autores dividiram este domínio em dois 

subdomínios: Andorinhas (porção norte) e Inajá (porção sul).  

A estruturação do Subdomínio Inajá apresenta um trend regional NE-SW que difere do 

padrão estrutural regional NW-SE do Subdomínio Andorinhas (Santos-Silva et al. 2021). 

Somado a isto, pode-se destacar que as associações litológicas descritas a sul de Redenção 

mostram uma evolução geológica mais complexa, diferente do que é mapeado entre as regiões 

dos municípios de Xinguara e Redenção. Portanto, fica evidente que o terreno granito-

greenstone mapeado ao sul de Redenção foi afetado por retrabalhamento crustal mais intenso, 

o que difere da área de Rio Maria. Assim, destaca-se o entendimento de que o Terreno de Rio 

Maria é limitado a norte e a sul por cinturões de cisalhamento e que o seu limite sul é melhor 

definido aos arredores de Redenção, de modo similar à proposta de Hasui & Haralyi (1985). 
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Figura 13 – Evolução do conhecimento geológico regional da Província Carajás (Santos 2003, Vasquez & Rosa-Costa 2008): (a) localização da província no Craton 

Amazônico (Almeida et al. 1981); (b) esboço geotectônico de parte da Amazônia Oriental (Hasuy et al. 1984, Hasuy & Haralyi 1985); (c) arcabouço estrutural de parte da 

região sudeste do estado do Pará (Costa et al. 1995); (d) Província Mineral de Carajás (Docegeo 1988); (e) Mapa geológico regional do Grupo de Pesquisa Petrologia de 

Granitoides – PPGG (Oliveira et al. 2014); (f) mapa esquemático sugerindo arquitetura domos-e-quilhas para o Domínio Rio Maria e estruturação dominada por lineamentos 

E-W no Domínio Carajás.  
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Figura 13 (continuação) – Evolução do conhecimento geológico regional da Província Carajás: (g) mapa geológico-geofísico regional da Província Carajás integrado pelo 

Serviço Geológico do Brasil a partir de folhas de 1:100.000 como um resultado dos projetos Áreas de Relevante Interesse Mineral - ARIM Carajás (Costa et al. 2016) e Novas 

fronteiras Rio Maria (Santos-Silva et al. 2021). 
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Figura 13 (continuação) – Evolução do conhecimento geológico regional da Província Carajás. (h) Mapa geológico regional e coluna litoestratigráfica (Oliveira et al. em 

preparação). A elaboração deste mapa e proposta litoestratitigráfica foram realizadas durante a confecção desta tese e envolveu a integração dos resultados de mapeamento 

geológico em escala de semidetalhe realizados pelo GPPG. Os domínios, assim como os terrenos, são formados pela predominância de diferentes associações litológicas e 

limitados por descontinuidades regionais, com base em imagens aerogeofísicas (magnetometria) e modelos digitais de elevação (relevo sombreado). 
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Figura 14 – Encartes de imagens elaboradas a partir da fusão de informações aerogeofísicas (radiometria e magnetometria) disponibilizadas pela CPRM com o modelo digital 

de elevação (SRTM, 15m). Estas informações em conjunto com os dados de campo serviram de suporte para elaboração do mapa geológico da Figura 13h. 
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Entre as questões mais debatidas da evolução tectônica da Província Carajás está a 

discussão sobre o limite entre os domínios Rio Maria e Carajás. A porção sul do Domínio Carajás 

foi denominada informalmente de subdomínio de transição por Dall’Agnol et al. (2006) e 

interpretada como uma possível extensão do Domínio Rio Maria afetada pelos eventos 

neoarqueanos da bacia. Costa et al. (1995) indicaram que o limite entre o terreno granito-

greeenstone de Rio Maria e o Cinturão de Cisalhamento Itacaiúnas estaria situado a sul de 

Xinguara enquanto Dall’Agnol et al. (2006) sugerem que o limite estaria a norte de Xinguara. 

Posteriormente, Feio et al. (2013) mostraram evidências geológicas e isotópicas indicando que a 

área de Canaã dos Carajás tem evolução distinta de Rio Maria, o que enfraquece a hipótese de que 

a crosta de Canaã dos Carajás representa uma simples extensão do Terreno Rio Maria, mesmo que 

retrabalhada durante o Neoarqueano. Além disto, imagens aerogeofísicas indicam a presença de 

importante descontinuidade crustal de direção E-W um pouco a norte de Sapucaia (Figura 14). 

Embora ainda não seja uma proposta conclusiva, aqui e em Oliveira et al. (em preparação) nós 

sugerimos a localização do limite entre os domínios Rio Maria e Carajás (Figura 13h).  

Nesta tese e no trabalho de Oliveira et al. (em preparação) nós apresentamos uma proposta 

de compartimentação tectônica para a Província Carajás, que divide o Domínio Carajás em três 

subdomínios (Figura 13h). Tais subdomínios apresentam um padrão estrutural linear E-W em 

comum, entretanto, eles são limitados por descontinuidades regionais e são essencialmente 

formados por diferentes associações litológicas. Assim, esses subdomínios foram denominados 

como: (i) Terreno Sapucaia; (ii) Terreno Canaã dos Carajás; e (iii) Bacia Carajás (Figura 13h). 

Esta compartimentação apresenta similaridade com a proposta de Dall’Agnol et al. (2013), que 

subdividiu o segmento crustal anteriormente denominado como subdomínio de transição em dois 

domínios tectônicos distintos, denominados de: (i) Domínio Canaã dos Carajás que representa o 

embasamento da Bacia Carajás e é caracterizado pela dominância de BGs, com subordinada 

ocorrências de TTG, tonalitos com anfibólio, charnoquitos e rochas máfica-ultramaficas; e (ii) 

Domínio Sapucaia que mostra analogia em termos litológicos com o Domínio Rio Maria, mas as 

rochas que o constituem foram intensamente deformadas durante o Neoarqueano e seccionadas 

por granitoides subalcalinos. Oliveira et al. (em preparação) admitem que as rochas de afinidade 

TTG do Terreno Sapucaia são gnaisses migmatizados, enquanto os tonalitos e trondhjemitos tipo-

TTG do Domínio Rio Maria são rochas preservadas, sem evidências de metamorfismo.  

Neste contexto, para o Domínio Carajás, Oliveira et al (em prerapação) apontaram que o: 

(i) Terreno Sapucaia pode ser definido como um segmento crustal com geometria e trama de 

direção E-W, com predominância de suítes TTG, semelhante ao domínio Rio Maria, mas afetado 

por eventos de migmatização no final do Mesoarqueano (Suíte Migmatítica Caracol) e por 
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magmatismo do Neoarqueano (Suíte Vila Jussara) (Teixeira et al. 2013, Sousa et al. 2013, Gabriel 

& Oliveira 2014, Silva et al. 2014, Leite-Santos & Oliveira 2014, 2016, Souza et al. 2017, 

Dall'Agnol et al. 2017, Santos et al. 2018, Silva et al. 2020); (ii) Terreno Canaã dos Carajás 

compreende o embasamento da bacia Carajás e representa um crosta imbricada de direção E-W 

também, também conhecida como Zona de Cisalhamento Itacaiúnas (Pinheiro & Holdsworth 

2000). O Terreno Canaã difere do Domínio Rio Maria e de outros terrenos granito-greenstone pela 

escassez de TTGs, dominância de BGs e presença de migmatitos, granulitos e charnoquitos 

(Pidgeon et al. 2000, Feio et al. 2012, 2013, Rodrigues et al. 2014, Marangoanha et al. 2019a, 

2019b, 2020, Felix et al. 2020, Silva-Silva et al. 2020, Silva et al. 2021); e (iii) Bacia de Carajás 

que é formada por sequências metavulcanossedimentares neoarqueanas com idade mínima de 2,76 

Ga, intrudido por magmatismo bimodal (rochas máfico-ultramáficas e granitos subalcalinos) 

(Docegeo 1988, Machado et al. 1991, Barros et al. 2009, Martins et al. 2017, Tavares et al. 2018). 

1.4.2 Estratigrafia da Província Carajás 

Nas últimas décadas, várias propostas estratigráficas foram apresentadas para diferentes 

regiões da Província Carajás à medida que avança o conhecimento geológico regional no sudeste 

do Estado do Pará, dentre elas pode-se destacar os trabalhos de Barbosa et al. (1966), Knup (1971), 

Beisiegel (1973), Silva et al. (1974), Docegeo (1988), Araújo & Maia (1991), Nogueira (1995), 

Pinheiro (1997), Santos (2003), Vasquez & Rosa-Costa (2008), Almeida et al. (2011, 2013), 

Oliveira et al. (2014), Costa et al. (2016), Tavares et al. 2018, Araújo & Nogueira (2019), Araújo-

Filho et al. (2020), Santos-Silva et al. (2021). A contribuição do GPPG da UFPA na estratigrafia 

da Província Carajás envolve tanto estudos do magmatismo intraplaca do Paleoproterozóico 

quanto das rochas arqueanas do “embasamento”, o que permitiu ao longo das últimas décadas 

diferenciar várias unidades ígneas e metamórficas a partir do Complexo Xingu, com base em 

resultados de mapeamento geológico de semidetalhe combinados à estudos de petrografia, 

geoquímica e geocronologia (e.g. Althoff et al. 2000, Souza et al. 2001, Leite et al. 2004, 

Guimarães et al. 2010, Oliveira et al. 2011, Almeida et al. 2011, 2013, Feio et al. 2012, 2013, 

Marangoanha et al. 2019a, 2019b, 2020, Santos et al. 2018, Silva et al. 2018, Silva-Silva et al. 

2020). Isto levou a uma compreensão moderna de como o embasamento da Bacia Carajás foi 

construído e episodicamente retrabalhado em eventos subsequentes. Vale destacar que a integração 

destas informações com o registro metavulcanossedimentar neoarqueano e das coberturas 

sedimentares paleoproterozóicas pode ser a chave para um melhor entendimento da evolução 

geológica e transição tectônica da província. 
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A proposta litoestratigráfica da Docegeo (1988) representou um marco na organização do 

conhecimento geológico da região no final da década de 80 (Figura 13d). Outro trabalho regional 

de grande relevância foi publicado 20 anos depois pelo Serviço Geológico do Brasil em revisão à 

geologia e recursos minerais do Estado do Pará (Vasquez & Rosa-Costa 2008). Posteriormente, 

Almeida et al. (2011, 2013) revisaram a geologia e geocronologia do Domínio Rio Maria e 

contribuíram para a definição e redefinição de várias unidades mesoarqueanas, enquanto Oliveira 

et al. (2014) apresentaram um mapa regional integrando os dados de mapeamento geológico de 

semidetalhe até então gerados pelo Grupo de Pesquisa Petrologia de Granitoides (Figura 13e). 

Mais recentemente, o Serviço Geológico do Brasil apresentou dois mapas litogeofísicos regionais 

que merecem destaque, um dando ênfase à estruturação em domos e quilhas observada em imagens 

aerogeofísicas do Domínio Rio Maria que contrasta com o padrão linear do Domínio Carajás 

(Figura 13f, Costa et al. 2020) e outro que enfatiza a litoestratigrafia da província (Figura 13g), 

que foi gerado pela integração de folhas litogeofísicas de 1:100.000, vinculadas a dois projetos 

distintos: Áreas de Relevante Interesse Mineral – ARIM Carajás (Costa et al. 2016); e Novas 

Fronteiras Rio Maria (Santos-Silva et al. 2021). Apesar do avanço no conhecimento apresentado 

nestes trabalhos, pode-se destacar alguns problemas. No mapa (versão preliminar) apresentado por 

Costa et al. (2016), entre algumas questões está a omissão de unidades litoestratigráficas como o 

Trondhjemito Rio Verde, Tonalito Bacaba e os granitos Bom Jesus e Serra do Rabo. Enquanto, no 

mapa de Santos-Silva et al. (2021) a área de ocorrência do Tonalito Caracol foi superestimada. 

Outra questão que merece relevância é a ocorrência de migmatitos associados ao Complexo Arco 

Verde que aflora a sul do município de Redenção, o que difere do Tonalito Arco Verde, preservado 

de metamorfismo, descrito na região de Marajoara (Althoff et al. 2000). Além disto, em ambos os 

trabalhos (Costa et al. 2016, Santos-Silva et al. 2021), diversas unidades granitoides que não 

mostram evidências de metamorfismo de acordo com estudos anteriores receberam nomenclatura 

com prefixo “meta” (e.g., Metagranodiorito Rio Maria). Portanto, para manter o rigor no estudo 

estratigráfico da província, esta revisão tem como referência artigos publicados em periódicos 

internacionais e nacionais.  

A seguir foi apresentada uma síntese das unidades litoestratigráficas da província (seções 

1.4.2.1, 1.4.2.2 e 1.4.2.3), com ênfase na nova proposta estratigráfica, recentemente elaborada por 

membros do GPPG da UFPA (Oliveira et al. em preparação), onde foram utilizadas as 

recomendações do Código e Guia Brasileiro de Nomenclatura Estratigráfica (Petri et al. 1986). 

Um levantamento de dados isotópicos envolvendo U-Pb-Hf-Nd-Ar-O foi apresentado nas tabelas 

1–6, enquanto quadros esquemáticos foram construídos a partir dos dados de geocronologia U-Pb 

e Pb-Pb, com destaques para os principais métodos de datação (Figura 15–18). Os resultados foram 
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apresentados na forma de um mapa geológico regional (Figura 13h), confeccionado a partir da 

integração e reavaliação de dados obtidos através de diversas etapas de mapeamento geológico em 

escala de semitedalhe (e.g., Guimarães et al. 2010, Oliveira et al. 2011, Almeida et al. 2011, 2013, 

Feio et al. 2013, Gabriel & Oliveira 2014, Rodrigues et al. 2014, Silva et al. 2014, Leite-Santos & 

Oliveira 2016, Santos & Oliveira 2016, Silva et al. 2018, Santos et al. 2018, Marangoanha et al. 

2019a, 2019b, 2020, Silva-Silva et al. 2020, Silva et al. 2020, Machado et al. 2021, este estudo). 

1.4.2.1 Mesoarqueano 

1. No Domínio (ou Terreno Granito-Greenstone) Rio Maria, os greenstone belts (>2,9 Ga) 

são representados pelos grupos Andorinhas e Gradaús-Tucumã (Macambira & Lancelot 1991, 

Pimentel & Machado 1994, Souza et al. 1996, Lafon et al. 2000, Souza et al. 2001, Rolando & 

Macambira 2003, Santos-Silva et al. 2021). Já no Domínio Carajás eles são representados pelos 

grupos Sapucaia (não datado; Hirata et al. 1982, Araújo & Maia 1991, Santos & Pena Filho 2000, 

Sousa S.D. et al. 2015, Sousa S.D. 2020), Rio Novo (não datado; Hirata et al. 1982, Meireles et 

al. 1982, Araújo & Maia 1991, Oliveira et al. 1994, Costa et al. 2016) e Sequeirinho (>2,97 Ga 

Tavares 2014, 2015) (ver seção 1.5.1). Estas sequências apresentam correspondentes intrusivos, 

que são representados pelo magmatismo máfico-ultramáfico dos complexos Guara-Pará e Serra 

Azul do Terreno Rio Maria (Pimentel & Machado 1994, Vasquez & Rosa-Costa 2008, Santos-

Silva et al. 2021) e pelo Anfibolito Surucucu do Terreno Sapucaia (ver seção 1.5.2). 

2. Os granitoides, granulitos e ortognaisses mesoarqueanos da Província Carajás são 

agrupados em treze suítes e um complexo indiferenciado, das quais sete apresentam assinatura 

sódica e sete mostram afinidade cálcico-alcalina moderado a alto-K (Figura 13h). Neste contexto, 

as unidades com afinidade sódica (cálcico-alcalina baixo-K) compreendem: (i) Complexo 

Indiferenciado Xingu (2,97–2,86 Ga) (Machado et al. 1991, Avelar et al. 1999, Vasquez & Rosa-

Costa 2008, Silva et al. 2021); (ii) Suíte Granulítica Chicrim-Cateté (3,07–2,84 Ga) (Pidgeon et 

al. 2000, Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021); (iii) Suíte Tonalítica São Carlos (3,00–2.93 

Ga) (Oliveira et al. em preparação); (iv) Suíte Migmatítica Caracol (2,95–2,93 Ga) (Oliveira et al. 

em preparação); (v) Suíte Tonalito-Trondhjemito Mogno (2,98–2,92 Ga); (vi) Suíte 

Trondhjemítica Rio Verde; e (vii) Suíte Granodiorítica Nova Canadá (2,89–2,84 Ga). Enquanto, 

as unidades com afinidade cálcico-alcalina moderado a alto-K compõem: (i) Suíte Sanukitoide 

Rio Maria; (ii) Suíte Sanukitoide Água Limpa; (iii) Suíte Sanukitoide Ourilândia; (iv) Suíte 

Granodiorito-Granito Guarantã; (v) Suíte Granodiorito-Granito Tucumã; (vi) Suíte Granítica 

Canaã dos Carajás; e (vii) Suíte Granítica Xinguara. A seguir será listado os plútons de cada suíte 

mesoarqueana, enquanto na seção 1.5 foi preparada uma descrição detalhada de cada unidade.  
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2 A. O Complexo Indiferenciado Xingu representa o embasamento do Domínio Carajás 

e foi definido como ortognaisses e migmatitos mesoarqueanos, fortemente bimodais, em 

decorrência da presença de anfibolitos (Vasquez & Rosa-Costa 2008). Nas últimas décadas, a área 

de ocorrência deste complexo tem sido consideralmente reduzida, devido da individualização de 

diferentes unidades a partir do mesmo (ver seção 1.5.3.1).  

2 B. A Suíte Granulítica Chicrim-Cateté integra os núcleos granulíticos do Terreno 

Canaã dos Carajás (Oliveira et al. em preparação), composta pelos corpos do Granulito Chicrim-

Cateté (Araújo & Maia 1991, Vasquez & Rosa-Costa 2008) e Granulito Ouro Verde 

(Marangoanha et al. 2019a, Oliveira et al. em preparação), em que o protólito do último foi datado 

entre 3,07–2,93 Ga (Tabela 3; Pidgeon et al. 2000, Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021), 

enquanto o metamorfismo granulítico regional foi datado entre 2,89–2,84 Ga (Pidgeon et al. 2000, 

Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021) (ver seção 1.5.3.2). 

2 C. A Suíte Tonalítica São Carlos é composta por granitoides com anfibólio, que 

mostram assinatura diferente dos típicos TTG (Oliveira et al. em preparação). Ela é composta pelo 

Tonalito São Carlos (2,93 Ga; Silva et al. 2014, Guimarães F.V. não-publicado) e pelo Tonalito 

Bacaba (3,00 Ga; Moreto et al. 2011). O primeiro está situado no Terreno Sapucaia, enquanto o 

último está localizado no Terreno Canaã dos Carajás (ver seção 1.5.3.3). 

2 D. A Suíte Migmatítica Caracol compõe o embasamento TTG do Terreno Sapucaia 

(Oliveira et al. em preparação) e é composta por três unidades litoestratigráficas denominadas 

como Ortognaisse Caracol (2,95–2,93 Ga; antes classificado como Complexo Tonalítico Caracol; 

Almeida et al. 2011), Complexo Gnáissico Água Azul (~2,93 Ga; Santos et al. 2018, Oliveira et 

al. em preparação) e Ortognaisse Colorado (~2,87 Ga; antes denominado como Trondhjemito 

Colorado; Santos et al. 2013b, Silva et al. 2014) (ver seção 1.5.3.4). 

2 E. A Suíte Tonalito-Trondhjemítica Mogno é composta pelo Trondhjemito Mogno 

(2,97–2,92 Ga; Docegeo 1988, Almeida et al. 2011), Tonalito Arco Verde (2,98–2,92 Ga; Althoff 

et al. 1994, Almeida et al. 2011), Tonalito Mariazinha (~2,92 Ga; Guimarães et al. 2010, Almeida 

et al. 2011) e Tonalito Carapanã (~2,92 Ga; Oliveira et al. em preparação) (ver seção 1.5.3.5).  

2 F. A Suíte Trondhjemítica Rio Verde (Oliveira et al. em preparação, este estudo) é 

composta pelo Trondhjemito Rio Verde (2,92–2,85 Ga; Feio et al. 2013), Trondhjemito Água 

Fria (2,86–2,84 Ga; Macambira et al. 2000, Leite et al. 2004, Almeida et al. 2011) e por plútons 

similares, tais como um stock trondhjemítico (~2,92 Ga; este estudo) situado a leste do município 

de Ourilândia (Silva et al. 2018) (ver seção 1.5.3.6). 

2 G. A Suíte Granodiorítica Nova Canadá (Oliveira et al. em preparação) tem afinidade 

com os TTG transicionais (Leite-Santos & Oliveira 2016, Leite-Santos 2016, Machado et al. 2021) 
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e é composta pelo Granodiorito Nova Canadá (2,89–2,87 Ga; Leite-Santos & Oliveira 2016, 

Leite-Santos 2016), Granodiorito Pantanal (não datado; Teixeira et al. 2013), Granodiorito 

Bonito (~2,87 Ga; Silva & Oliveira 2013, Leite-Santos 2016) e Granodiorito Carapanãzinho 

(2,85–2,84 Ga; Silva-Silva et al. 2020, Souza D.B. 2018, Silva-Silva em preparação) (ver seção 

1.5.3.7). 

2 H. A Suíte Sanukitoide Rio Maria (Oliveira M.A. et al. 2011, Oliveira D.C. et al. em 

preparação) do Terreno Rio Maria é composta pelo Granodiorito Rio Maria (2,88–2,85 Ga; 

Dall´Agnol et al. 1986, Docegeo 1998, Avelar et al. 1999, Vasquez & Rosa-Costa 2008, Oliveira 

M.A. et al. 2009, 2010, 2011, Santos & Oliveira et al. 2016) e rochas intermediárias associadas 

(Oliveira et al. 2011). Além do Granito Rancho de Deus (~2,89 Ga; Dias S.B. 2009, Almeida et 

al. 2013), Quartzo-Diorito Parazônia (2,88–2,86 Ga; Pimentel & Machado 1994, Guimarães et 

al. 2010) e Granodiorito Cumaru (~2,82 Ga; Lafon & Scheller 1994) (ver seção 1.5.4.1). 

2 I. A Suíte Sanukitoide Água Limpa (Oliveira et al. em preparação) do Terreno Sapucaia 

é composta pelos batólitos do Granodiorito Água Limpa (~2,87 Ga; Gabriel & Oliviera 2014) e 

Granodiorito Água Azul (~2,87 Ga; Gabriel & Oliviera 2014) (ver seção 1.5.4.2).  

2 J. A Suíte Sanukitoide Ourilândia (este estudo) do Terreno Canaã dos Carajás é 

composta pelo Granodiorito Arraias (~2,92; este estudo), Complexo tonalito-granodiorito 

Ourilândia (~2,88 Ga; este estudo) e Complexo Tonalítico Campina Verde (2,88–2,85 Ga; Feio 

et al. 2013, Moreto et al. 2015a, Oliveira et al. em preparação) (ver seção 1.5.4.3). 

2 K. A Suíte Granodiorito-Granito Guarantã (Almeida et al. 2013, Oliveira et al. em 

preparação) do Terreno Rio Maria é composta pelo Granito Guarantã (2,87–2,86 Ga; Almeida et 

al. 2013), Granodiorito Trairão (~2,87 Ga; Almeida et al. 2013), Granodiorito Azulona (não 

datado; Almeida et al. 2013) e Granodiorito Grotão (não datado; Guimarães et al. 2010) (ver 

seção 1.5.4.4). 

2 L. A Suíte Granodiorito-Granito Tucumã (Oliveira et al. em preparação, este estudo) 

caracterizada por altos conteúdos de TiO2 e HFSE é composta por pequenos plútons (2,86–2,84 

Ga; Souza D.B. 2018) que ocorrem intimamente relacionados ao Granito Manelão na área de 

Tucumã (Suíte Granítica Xinguara; Oliveira et al. em preparação) e ao Granito Boa Sorte na área 

de Ourilândia (Suíte Granítica Canaã dos Carajás; este estudo) (ver seção 1.5.4.5).  

2 M. A Suíte Granítica Canaã dos Carajás (este estudo) do terreno homônimo é 

composta por cinco unidades litoestratigráficas, que compõem um cinturão granítico E-W com 

~160 km de comprimento, conectando as áreas de Ourilândia (este estudo) e Canaã (Feio et al. 

2013), na fronteira com o Terreno Sapucaia (Figura 13h). Assim temos: (i) Granito Canaã dos 

Carajás (~2,96 Ga; Feio et al. 2013); (ii) granitos Cruzadão (~2,86 Ga; Feio et al. 2013) e Bom 
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Jesus (~2,83 Ga; Feio et al. 2013), agrupados como Granito Cruzadão (2,86–2,83 Ga), devido as 

suas estreitas relações espaciais e similaridades composicionais; (iii) Granito Boa Sorte (2,89–

2,85 Ga; Rodrigues et al. 2014, este estudo); (iv) Granito Serra Dourada (2,86–2,83 Ga; Moreto 

et al. 2011, Feio et al. 2013); e (v) Granito Velha Canadá (2,73–2,75 Ga Leite-Santos & Oliveira 

2016) (ver seção 1.5.4.6).  

2 N. A Suíte Granítica Xinguara (Almeida et al. 2013) ocorre nos terrenos Rio Maria e 

Sapucaia (Figura 13h) e é composta pelo Granito Xinguara (~2,86 Ga; Leite et al. 2004), Granito 

Mata Surrão (2,88–2,87 Ga; Althoff et al. 1998, Rolando & Macambira 2003) e Granito 

Manelão (~2,90 Ga; Oliveira et al. em preparação) (ver seção 1.5.4.7). 

1.4.2.2 Neoarqueano 

1. O registro neoarqueano da Província Carajás é restrito ao Domínio Carajás, onde as 

sequências metavulcanossedimentares da Bacia Carajás são representadas por sete unidades 

litoestratigráficas (Vasquez & Rosa-Costa 2008, Costa et al. 2016, Taveres et al. 2018), listadas a 

seguir: (i) Grupo Grão-Pará (>2,74 Ga; Tabela 5, Gibbs et al. 1986, Docegeo 1988, Machado et 

al. 1991, Macambira et al. 1996, Trendall et al. 1998, Krymsky et al. 2002, Martins et al. 2017); 

(ii) Grupo Igarapé Salobo (>2,76 Ga; Machado et al. 1991); (iii) Grupo Igarapé Pojuca (>2,72 

Ga; Machado et al. 1991; Pimentel et al. 2003); (iv) Grupo Igarapé Bahia (>2,75 Ga; Lobato et 

al. 2005, Tallarico et al. 2005, Galarza et al. 2008); (v) Grupo São Félix (não datado; Macambira 

& Vale 1997); (vi) Grupo São Sebastião (não datado; Macambira & Vale 1997); e (vii) Grupo 

Aquiri (não datado; Soares et al. 1988). Na Figura 18 e na Tabela 5 são apresentadas as 

informações geocronológicas apenas das unidades que estão dentro da área do mapa geológico 

regional proposto na Figura 13h (Oliveira et al. em preparação). De modo geral, essas rochas são 

compostas por metabasaltos tholeiíticos, anfibolitos, riolitos, vulcanoclásticas, metagrauvacas, 

metarcóseos, xistos pelíticos, paragnaisses e formações ferríferas bandadas, sob metamorfismo de 

fácies xisto verde a anfibolito (Hirata et al. 1982, Docegeo 1988, Machado et al. 1991, Trendall et 

al. 1998, Tallarico et al. 2005, Galarza et al. 2008). Em relação ao cenário geológico e tectônico, 

têm sido sugeridos dois principais modelos para a formação destas sequências de fundo oceânico. 

Atualmente, o modelo mais aceito indica uma evolução relacionadas a ambientes de rifte 

continental (Gibbs et al. 1986, Docegeo 1988, Olszewski et al. 1989, Oliveira et al. 1993, 

Macambira J.B. 2003, Taveres et al. 2018), enquanto outros autores admitem o envolvimento de 

arcos magmáticos (Meirelles & Dardenne 1991, Teixeira J.B.G. 1994, Silva et al. 2005, 

Lindenmayer et al. 2005, Lobato et al. 2005, Zucchetti M. 2007). 
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2. O magmatismo máfico-ultramáfico neoarqueano é composto por vários corpos da Suíte 

Intrusiva Cateté (~2,76 Ga; Lafon et al. 2000), pelo Complexo Luanga (~2,76 Ga Lafon et al. 

2000) e Gabro Santa Inês (não datado; Docegeo 1988), além de corpos ainda indiferenciados. A 

Suíte Cateté integra plútons alongados e alinhados preferencialmente segundo E-W e NE-SW, sem 

evidências de deformação e metamorfismo, conhecidos como Serra da Onça, Serra do Puma, Serra 

do Jacaré, Serra do Jacarezinho, Igarapé Carapanã, Fazenda Maginco, Ourilândia e Vermelho, e 

outros sem denominação formal. Por outro lado, o Complexo Luanga é composto por rochas 

máficas acamadadas, anortositos e gabros, metamorfizados em fácies xisto-verde, e o Gabro 

Santa Inês é essencialmente formado por gabros e anortositos (Vasquez & Rosa-Costa 2008).  

3. O magmatismo subalcalino neoarqueano é composto por granitos e rochas associadas do 

Complexo Granítico Estrela (~2,76 Ga; Barros et al. 1997, 2001, 2009), Suíte Granítica 

Planalto (2,75–2,74 Ga; Huhn et al. 1999, Sardinha et al. 2004, Feio et al. 2012), Suíte Plutônica 

Vila União (2,75–2,73 Ga; Oliveira et al. 2018, Marangoanha et al. 2019b, 2020), Suíte Plutônica 

Vila Jussara (2,75–2,73 Ga; Silva et al. 2010, Souza et al. 2010, Oliveira et al. 2010, Dall’Agnol 

et al. 2017, Silva et al. 2020), Suíte Plutônica Igarapé Gelado (2,76–2,70 Ga; Barbosa 2004, 

Sardinha et al. 2006, Barros et al. 2009, Melo et al. 2016, Mesquita em preparação), Granito 

Serra do Rabo (~2,74 Ga; Sardinha et al. 2006, Barros et al. 2009) e Granito Velho Salobo 

(2,57–2,53 Ga; Machado et al. 1991, Melo et al. 2016). Estas rochas têm sido interpretadas como 

produto de fusão parcial de rochas metamáficas (e.g., Feio et al. 2012) ou processos mais 

complexos envolvendo hibridização (e.g., Marangoanha et al. 2020). Melo et al. (2016) indicam 

que as idades de 2,5 Ga podem ser correlacionadas a um evento tectonotermal de reativação do 

Lineamento Cinzento, que poderia ter reaberto o sistema U-Pb em zircão, de modo similar à 

interpretação atribuídas as idades obtidas a partir do depósito IOCG do Salobo (2,55–2,60 Ga; 

Machado et al. 1991). 

4. O magmartismo charnoquítico neoarqueano é representado pela Suíte Charnoquítica 

Pium (Oliveira et al. em preparação), composta pelos corpos do Diopsídio-Norito Pium (2,75–

2,73 Ga; Ricci 2006, Santos et al. 2013c, Feio et al. 2012), Enderbito Café (2,75–2,73 Ga; 

Marangoanha et al. 2019a, 2022), Charnoquito Rio Seco (sem datação, Felix et al. 2020, Oliveira 

et al. em preparação); Trondhjemito Pedra Branca (~2,76 Ga; redefinido a partir da Suíte Pedra 

Branca; Feio et al. 2013, Oliveira et al. em preparação) e stocks enderbíticos e rochas máficas 

associadas da região de Sapucaia (Teixeira 2013, Dall’Agnol et al. 2017). Em algumas áreas, essas 

rochas ocorrem intimamente relacionadas aos granitos subalcalinos tipo-A (Feio et al. 2012).  

5. O magmatismo félsico indiferenciado é representado pela Suíte Plaquê (2,73–2,74 Ga; 

Araújo & Maia 1991, Avelar 1996, Macambira & Vale 1997, Avelar et al. 1999, Vasquez & Rosa-
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Costa 2008), composta por vários corpos graníticos deformados e lenticularizados segundo o trend 

E-W (Araújo et al. 1988). Neste contexto, merece destaque que alguns plútons antes 

correlacionados a Suíte Plaquê têm sido historicamente redefinidos como granitos subalcalinos 

tipo-Planalto e rochas associadas (e.g., Huhn et al. 1999, Sardinha et al. 2006, Feio et al. 2012, 

Marangoanha et al. 2019b, 2020, Silva et al. 2020) ou cálcico-alcalinos tipo-Cruzadão (e.g., 

Gomes 2003, Feio et al. 2013, Rodrigues et al. 2014, Silva et al. 2018). Mesmo na ausência de 

mapeamento geológico em escala de semidetalhe estas rochas são passíveis de identificação a 

partir das imagens aeroradiométricas (Figura 14), uma vez que são definidas como domínios 

alongados caracterizados por uma assinatura radiogênica maior com relação ao embasamento 

TTG, que apresenta uma baixa resposta. 

1.4.2.3 Paleoproterozóico 

1. As coberturas sedimentares paleoproterozóicas do Terreno Rio Maria são representadas 

pelas sequências do grupos Rio Fresco e Gemaque (Santos & Pena Filho 2000) formadas durante 

o Sideriano, sucedidas pela sedimentação orosiriana dos conglomerados da Formação Gorotire 

(Figura 13h, Barbosa et al. 1966, Vasquez & Rosa-Costa 2008, Santos-Silva et al. 2021). Essas 

sequências são compostas por conglomerados e arenitos na base e pelitos carbonáticos no topo, 

interpretados como produto de transgressões marinhas sobre sedimentos costeiros e continentais 

(Marinho et al. 1977, Cunha et al. 1984, Ramos et al. 1984; Macambira et al. 1986, Santos & Pena 

Filho 2000, Santos-Silva et al. 2021). A Formação Gorotire (Barbosa et al. 1966) recobre 

discordantemente o Grupo Rio Fresco e ocorre como arenitos e conglomerados intercalados, 

formados em ambiente de leques aluviais, com participação de rios entrelaçados no topo da 

sucessão (Pastana et al. 1980, Cunha et al. 1981). Neste contexto, durante o Sideriano-Riaciano, a 

Terreno Rio Maria representava um cenário de plataforma continental estável capaz de alojar 

extensas bacias. 

2. Já as coberturas sedimentares paleoproterozóicas da Bacia Carajás são representadas 

pelas seguintes unidades (Figura 13h): (i) Formação Serra Azul (2,58–2,06 Ga; Araújo & 

Nogueira 2019); (ii) Formação Azul (2,37–2,06 Ga Araújo-Filho et al. 2020); (iii) Formação 

Água Claras (>2,06 Ga; Fabre et al. 2011, Tavares et al. 2018, Araújo & Sousa 2018, Araújo-

Filho et al. 2020); e (iv) Formação Caninana (2,01–1,88 Ga; Pereira et al. 2009, Tavares et al. 

2018). Araújo & Nogueira (2019) indicam que a Formação Serra Azul compreende diamictitos 

empilhados dentro de uma sucessão siliciclástica de ~600 m de espessura, apresentando textura 

bem preservada, com evidências de glaciotectonismo e “ice rafting”, que indicam deposição em 

um sistema submarino glacial a subglacial costeiro, no qual as unidades neoarqueanas 
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imediatamente subjacentes (formação ferrífera bandada e rochas vulcânicas) eram a principal 

rocha-fonte. A Formação Azul foi desmembrada a partir da Formação Água Claras por Araújo-

Filho et al. (2020). De acordo com esses autores, a Formação Azul é representada por uma 

associação de fácies tipo offshore depositada em uma extensa plataforma marinha, eventualmente 

afetadas por episódios de tempestade, composta por ritmitos, argilitos e arenitos, localmente 

enriquecida em manganês, com ~250 m de espessura, em que a seção-tipo está localizada nas 

proximidades da mina do Azul. Já a Formação Águas Claras foi formada em um contexto de 

sistema fluvial tipo braided composta por arenitos, conglomerados, arenitos com tufos e argilitos, 

com espessura de ~800 m, cuja seção-tipo está localizada na estrada de acesso que liga as minas 

do Azul e Igarapé Bahia. Por outro lado, a Formação Caninana (Pereira et al. 2009) é composta 

por brechas sedimentares, conglomerados e arenitos, composicionalmente imaturos, formados em 

ambiente continental de leques aluviais a fluvial entrelaçado. Segundo Pinheiro & Nogueira 

(2003), os dados de paleocorrentes da Formação Águas Claras apontam área fonte dos sedimentos 

a NE e depocentro a SW, indicando uma bacia mais ampla do que a exposta atualmente, além dos 

domínios da estrutura sigmoidal preservada na Bacia Carajás. Estes autores sugerem que esta bacia 

se alojou por subsidência, a partir de zonas de dilatação formadas sob transtensão dextral. Araújo-

Filho et al. (2020) interpretaram que as formações Azul e Águas Claras registram uma sequência 

transgressiva-regressiva, limitadas entre si por uma zona de inundação máxima. Estes autores 

ainda sugeriram que a transgressão marinha pode ter sido influenciada por deglaciação que ocorreu 

após a glaciação sideriana-riaciana registrada pelas rochas da Formação Serra Sul e que a regressão 

subsequente foi desencadeada, pelo menos em parte, pelo soerguimento crustal relacionado ao 

Ciclo Transamazônico (~2,0 Ga).  

3. O magmatismo intraplaca paleoproterozóico é intrusivo nas rochas arqueanas ao longo 

de toda a província e é representado pelos corpos graníticos e diques associados das suítes Jamon, 

Serra dos Carajás e Velho Guilherme (Figura 13h), os quais apresentam fontes crustais e foram 

colocados em profundidades rasas da crosta superior, condicionados por zonas de fraturas, entre 

1,89–1,85 Ga, com pico em ~1,88 Ga (Docegeo 1998, Machado et al. 1991, Teixeira et al. 2002, 

Dall'Agnol et al. 2005, Dall'Agnol & Oliveira 2007, Oliveira et al. 2010, Santos R.F. et al. 2018, 

Teixeira et al. 2017, 2018, 2019). 
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Figura 15 – Síntese dos dados geocronológicos do Terreno Rio Maria. Consultar tabelas 1 e 6 para referências.  
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Figura 16 – Síntese dos dados geocronológicos do Terreno Sapucaia. Consultar tabela 2 para referências. 
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Figura 17 – Síntese dos dados geocronológicos do Terreno Canaã dos Carajás. Referências nas tabelas 3–4. 
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Figura 18 – Síntese dos dados geocronológicos da Bacia Carajás. Consultar tabela 5 para referências. 
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Tabela 1 – Levantamento dos dados geocronológicos e isotópicos das unidades mesoarqueanas do Terreno Rio Maria. 

 
*Idade em Ga, **Idade citada 
Fonte dos dados: 1 – Dall'Agnol et al. (1999), 2 – Machado et al. (1991), 3 – Barbosa et al. (1995), 4 – Avelar (1996), 5 – Monteiro et al. (2004), 6 – Macambira (1992), 7 – Leite et al. (2004), 8 – Leite (2001), 9 – Rodrigues et 

al. (1992), 10 – Almeida et al. (2008), 11 – Althoff et al. (1998), 12 – Rolando & Macambira (2003), 13 – Abrantes Jr (2011), 14 – Lafon & Scheller (1994), 15 – Pimentel & Machado (1994), 16 – Macambira & Lancelot (1996), 

17 – Gaudette et al. (1998), 18 – Avelar et al. (1999), 19 – Rämӧ et al. (2002), 20 – Vasquez & Rosa–Costa (2008), 21 – Macambira & Lancelot (1991), 22 – Souza et al. (2001), 23 – Tassinari et al. (2005), 24 – Macambira et 
al. (1998), 25 – Santos R.F. et al. (2018), 26 – Almeida et al. (2013), 27 – Santos M.J.P. et al. (2013), 28 – Guimarães et al. (2010), 29 – Almeida et al. (2011), 30 – Silva F.F. et al. (2016), 31 – Leite–Santos (2016), 32 – Paiva 

Jr (2009), 33 – Lima (2011), 34 – Teixeira et al. (2018), 35 – Teixeira et al. (2019), 36 – Dall'Agnol et al. (2005), 37 – Santos R.F. (2021), 38 – Pereira et al. (2009), 39 – Souza D.B. (2018), 40 – Santos–Silva et al. (2021), 41 – 

Antonio et al. (2017).   

Unidades Litoestratigráficas Eventos de Cristalização/Proveniência Eventos de Metamorfismo Sistema Sm–Nd (Rocha Total) Sistema Lu–Hf (Zircão)

Suítes/Grupos Corpos/Formações Idade (Ma) Método Material Idade (Ma) Método Material TDM1 (Ga) Ref. TDM
c
 (Ga) Ref.

MESOARQUEANO

Magmatismo cálcico–alcalino

Suíte Granítica Xinguara Granito Xinguara 2865±1
7 Evaporação de Pb Zircão +1,6 2,9 (8)

Granito Manelão 2905±12
39 U–Pb SHRIMP Zircão

Granito Mata Surrão 2872±10
9 Evaporação de Pb Rocha total

2868±5
10

, 2871±7
11

, 2875±11
12

, 2881±2
12 Evaporação de Pb Zircão +0,6 a +1,9 2,9–3,1 (12)

Suíte Granodiorito–Granito Guarantã Granito Guarantã 2868±5
10

, 2864±8
26 Evaporação de Pb Zircão

2870±16
26 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Granodiorito Trairão 2872±7
29

, 2869±12
26 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Granodiorito Azulona Sem datação disponível

Granodiorito Grotão Sem datação disponível

Suíte Sanukitoide Rio Maria Granodiorito Rio Maria 2852±16
18

, 2859±19
17

, 2875±2
27 Evaporação de Pb Zircão –0,5 a +0,7 3,0–3.1 (19)

2878±4
1
, 2877±6

12
, 2880±4

12 Evaporação de Pb Zircão +0,4 a +1,2 2,9–3,0 (8)

2872±5
15

, 2874+9/–10
16 U–Pb ID–TIMS Zircão e Titanita +0,2 a +1,2 2,9–3,0 (19)

Granodiorito Cumaru 2817±4
14 Evaporação de Pb Zircão

Quartzo diorito Parazônia 2858 
15 U–Pb ID–TIMS Titanita

2876±2
28 Evaporação de Pb Zircão

Rochas intermediárias associadas 2878±4
1 Evaporação de Pb Zircão

Granito Rancho de Deus 2898±61
26 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Suíte Granodiorito–Granito Tucumã Granito Tucumã 2844±8
39

, 2859±4,8
39 U–Pb SHRIMP Zircão

Magmatismo sódico

Suíte Granodiorítica Nova Canadá Granodiorito Bonito 2870,6 ±4
31 U–Pb SHRIMP Zircão

Granodiorito Carapanãzinho Sem datação disponível

Suíte Tonalito–Trondhjemítica Mogno Trondjemito Mogno 2972±9
29

, 2961±16
29

, 2924±19
29 U–Pb LA–ICP–MS Zircão +0,9 a +1,0 2,9–3,0 (19)

2959±5
29 Evaporação de Pb Zircão +2,0 a +2,5 2,9–3,0 (29)

Tonalito Carapanã 2917±9
39

,  2923±9,1
39 U–Pb SHRIMP Zircão

Tonalito Mariazinha 2925±3
29

, 2924±2
29 Evaporação de Pb Zircão +1,9 2,9 (29)

2912±5
29 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Tonalito Arco Verde 2964±4
20

, 2948±7
12

, 2981±8
12 Evaporação de Pb Zircão

2957+25/–21
6 U–Pb ID–TIMS Zircão +2,0 a +2,6 2,9 (19)

2988±5
12

, 2936±4
10

,
 
2937±3

29 Evaporação de Pb Zircão +1,6 a +1,7 3,0 (12)

2941±5
29

, 2948±4
29 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Magmatismo máfico–ultramáfico

Complexo Serra Azul 2970±7
15 U–Pb ID–TIMS Zircão

Complexo Guara–Pará Sem datação disponível

Greenstone Belts

Grupo Tucumã–Gradaús Formação Igarapé da Pista 3063–2944
40 U–Pb LA–ICP–MS Zircão detrítico –0.34 3,4 (23)

Formação Igarapé Abelha 2979±23/24
40

, 2996±5/9
40 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Formação Igarapé do Cuca Sem datação disponível

Grupo Andorinhas Formação Babaçu 3046±32
22 Isócrona Sm–Nd Rocha total +1,1 a +2,5 (22)

Formação Lagoa Seca 2943±88
22 Evaporação de Pb Rocha total

2904+29/–22
6,16

, 2971±18
6,21

, 2979±5
15 U–Pb ID–TIMS Zircão +0.2 a +3,1 3,1–3,2 (22)

3,05
(*)24

, 3,2
(*)24

, 3,4
(*)24

, 3,7
(*)24 U–Pb SHRIMP Zircão detrítico

ƐNd (t) ƐHf (t)
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Tabela 2 – Levantamento dos dados geocronológicos e isotópicos do Terreno Sapucaia. 

 
*Idade em Ga 
Fonte dos dados: 1 – Leite–Santos et al. (2010), 2 – Oliveira D.C. et al. (2010), 3 – Souza et al. (2010), 4 – Silva et al. (2010), 5 – Silva F.F. et al. (2020), 6 – Leite et al. (2004), 7 – Guimarães et al. (não publicado), 8 – Sousa et 

al. (2010), 9 – Dall'Agnol et al. (2017), 10 – Almeida et al. (2011), 11 – Gabriel et al. (2010), 12 – Leite–Santos (2016), 13 – Gabriel (2014), 14 – Leite (2001).   

Unidades Litoestratigráficas Eventos de Cristalização/Proveniência Eventos de Metamorfismo Sistema Sm–Nd (Rocha Total) Sistema Lu–Hf (Zircão)

Suítes/Grupos Corpos/Formações Idade (Ma) Método Material Idade (Ma) Método Material ƐNd (t) TDM1 (Ga) Ref. ƐHf (t) TDM
c
 (Ga) Ref.

NEOARQUEANO

Magmatismo cálcico–alcalino

Suíte Granítica Canaã dos Carajás Granito Velha Canadá 2733±2
1,8,12

, 2747±2
1,8,12 Evaporação de Pb Zircão

Magmatismo subalcalino

Suite Plutônica Vila Jussara 2725±5
7,9

, 2735±4
7,9

, 2743±1
7,9 Evaporação de Pb Zircão

2743±9
7,9

, 2748±2
2,3

, 2749±3
2,3 Evaporação de Pb Zircão

2752±5,7
5
, 2754±2

2,5 Evaporação de Pb Zircão

2769±10
7,9 U–Pb SHRIMP Zircão

Magmatismo charnoquítico

Suíte Charnoquítica Pium Enderbito de Sapucaia Sem datação disponível

Magmatismo máfico–ultramáfico

Peridotito Fafá Sem datação disponível

MESOARQUEANO

Magmatismo cálcico–alcalino

Suíte Granítica Xinguara Granito Xinguara 2865±1
6 Evaporação de Pb Zircão +1,6 2,9 (14)

Suíte Sanukitoide Água Limpa Granodiorito Água Limpa 2870,2±3,6
13

, 2871,3±3,9
13 U–Pb SHRIMP Zircão

2879±1,1
11 Evaporação de Pb Zircão

Granodiorito Água Azul 2872±4,6
13

, 2869,8 ±4,2
13 U–Pb SHRIMP Zircão

2870,8 ±4,6
8 Evaporação de Pb Zircão

Magmatismo sódico

Suíte Granodiorítica Nova Canadá Granodiorito Nova Canadá 2870,6±4
12 U–Pb SHRIMP Zircão

2895±2
2,12 Evaporação de Pb Zircão

Granodiorito Pantanal Sem datação disponível

Suíte Trondhjemítica Rio Verde Trondhjemito Água Fria 2843±10
10 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

2864±21
6 Evaporação de Pb Zircão +1,4 a +2,0 2,9 (14)

Suíte Migmatítica Caracol Ortognaisse Colorado 2872±2
4 Evaporação de Pb Zircão

Complexo Gnáissico Água Azul 2935,6±4,7
13 U–Pb SHRIMP Zircão

Ortognaisse Caracol 2936±3
6
, 2948±5

6 Evaporação de Pb Zircão –3,4 a +2,6 2,9–3,9 (14)

Suíte Tonalítica São Carlos Tonalito São Carlos 2934±8,6
7 Evaporação de Pb Zircão

Magmatismo máfico–ultramáfico

Anfibolito Surucucu Sem datação disponível

Greenstone belts

Grupo Sapucaia > 2,9* (Sem datação disponível)
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Tabela 3 – Levantamento dos dados geocronológicos e isotópicos das unidades mesoarqueanas do Terreno Canaã dos Carajás.  

 
Fonte dos dados: 1 – Machado et al. (1991), 2 – Macambira & Tassinari (1998), 3 – Avelar (1996), 4 – Avelar et al. (1999), 5 – Huhn et al. (1999), 6 – Pidgeon et al. (2000), 7 – Lafon et al. (2000), 8 – Araújo & Sousa (2018), 9 

– Feio et al. (2012), 10 – Guimarães et al. (não publicado), 11 – Feio et al. (2013), 12 – Santos R.D. et al. (2013), 13 – Moreto et al. (2011), 14 – Moreto et al. (2015a), 15 – Galarza et al. (2017), 16 – Rodrigues et al. (2014), 17 
– Marangoanha et al. (2019a), 18 – Marangoanha et al. (2019b), 19 – Moreto et al. (2015b), 20 – Teixeira et al. (2017), 21 – Teixeira et al. (2018), 22 – Teixeira et al. (2019), 23 – Tavares F. (2015), 24 –  Sardinha et al. (2004), 

25 – Silva M.A.D. et al. (2021), 26 – Marangoanha et al. (2020), 27 – Este estudo, 28 – Tavares F. (2014), 29 – Leite-Santos (2016).

Unidades Litoestratigráficas Eventos de Cristalização/Proveniência Eventos de Metamorfismo Sistema Sm–Nd (Rocha Total) Sistema Lu–Hf (Zircão) Sistema 
40

Ar∕
39

Ar

Suítes/Grupos Corpos/Formações Idade (Ma) Método Material Idade (Ma) Método Material TDM1 (Ga) Ref. TDM
c
 (Ga) Ref. Idade (Ma) Material Ref.

MESOARQUEANO

Magmatismo cálcico–alcalino

Suíte Granítica Canaã dos Carajás Granito Bom Jesus 2833±6
11 U–Pb SHRIMP Zircão +0,1 a +0,5 3,0 (11) 2230±30 hornblenda (23)

2280±30 hornblenda (23)

Granito Serra Dourada 2831±6
11

, 2860±22
13 U–Pb LA–ICP–MS Zircão +0,1 a +0,9 2,9–3,0 (11)

2848±5,5
19 U–Pb SHRIMP Zircão

Granito Boa Sorte 2847±4
29 U–Pb SHRIMP Zircão –4,1 a –0,8 3,3–3,5 (27)

2857±2
16

, 2895±4
16 Evaporação de Pb Zircão

2881±10
27 U–Pb SHRIMP Zircão

2885±26
16 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Granito Cruzadão 2857±8
11

, 2875±12
11

, 2879±37
11 U–Pb LA–ICP–MS Zircão +0,4 a +2,3 2,9–3,0 (11) 2046±15 biotita (23)

1965±11 biotita (23)

Granito Canaã dos Carajás 2959±6
11 U–Pb LA–ICP–MS Zircão –0,5 a –0,7 3,2 (11)

2928±1
24 Evaporação de Pb Zircão

Suíte Sanukitoide Ourilândia Complexo Tonalítico Campina Verde 2850±7
11

, 2851±18
11 U–Pb LA–ICP–MS Zircão +0,9 2,9 (11)

2853±2
11

, 2868±2
11

, 2872±1
11 Evaporação de Pb Zircão –4,09 a –0,0 3,0–3,3 (11)

2871±7,7
14

, 2876±5,4
14 U–Pb SHRIMP Zircão

Complexo Tonalito-Granodiorito Ourilândia 2886±14
27 U–Pb SHRIMP Zircão –2,0 a +3,4 3,1–3,4 (27)

Granodiorito Arraias 2924,3±8,2
27 U–Pb SHRIMP Zircão –4,4 a +1,9 3,2–3,6 (27)

Magmatismo sódico

Suíte Trondhjemítica Rio Verde Trondhjemito Rio Verde 2868±4
11

, 2929±3
11 Evaporação de Pb Zircão +0,2 a +2,7 2,8–3,0 (11)

2841±9
11

, 2923±15
11 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Trondhjemito de Ourilândia 2926,5±5,2
27 U–Pb SHRIMP Zircão –3,5 a +2,3 3,2–3,5 (27)

Suíte Tonalito-Trondhjemito Mogno Xenólito tonalítico de Ourilândia 2925±7,8
27 U–Pb SHRIMP Zircão –0,2 a +2,0 3,2–3,3 (27)

Suíte Tonalítica São Carlos Tonalito Bacaba 2990,9±5,8
13

, 3001,2±3,6
13

, 3004,6±9
13 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Suíte Granulítica Chicrim–Cateté Granulito Chicrim–Cateté Sem datação disponível

Granulito Ouro Verde 2946±19
17 U–Pb LA–ICP–MS Zircão 2847±39

17 U–Pb LA–ICP–MSZircão +0,8 a +3,0 3,1–3,4 (17)

2951±8
17

, 3055±9
17

, 2932±20
25 U–Pb SHRIMP Zircão 2859±9

6
, 2853±21

25U–Pb SHRIMP Zircão –2,2 a +1,2 3,2–3,4 (25)

2955±8
25

, 2961±9
25

, 2963±5
25 U–Pb SHRIMP Zircão 2845±8

17
, 2865±11

17
, 2870±5

17U–Pb SHRIMPZircão

2979±31
25

, 2984±13
25

, 3002±14
6
,
 
3066±7

25 U–Pb SHRIMP Zircão 2890±7
25 U–Pb LA–ICP–MSZircão

Complexo Indiferenciado Xingu 2936±6
25 U–Pb LA–ICP–MS Zircão 2859±2

1 U–Pb TIMS Zircão +0,8 a +1,6 3,2–3,3 (25)

2939±7
25 U–Pb SHRIMP Zircão 2872±2

1 Evaporação de PbZircão

2974±15
4 Evaporação de Pb Zircão

Greenstone belts

 Grupo Sequeirinho 2968±15
28 U–Pb SHRIMP Zircão

ƐNd (t) ƐHf (t)
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Tabela 4 – Levantamento dos dados geocronológicos e isotópicos das unidades neoarqueanas e paleoproterozóicas do Terreno Canaã dos Carajás. 

 

 
Fonte dos dados: 1 – Machado et al. (1991), 2 – Macambira & Tassinari (1998), 3 – Avelar (1996), 4 – Avelar et al. (1999), 5 – Huhn et al. (1999), 6 – Pidgeon et al. (2000), 7 – Lafon et al. (2000), 8 – Araújo & Sousa (2018), 9 
– Feio et al. (2012), 10 – Guimarães et al. (não publicado), 11 – Feio et al. (2013), 12 – Santos R.D. et al. (2013), 13 – Moreto et al. (2011), 14 – Moreto et al. (2015a), 15 – Galarza et al. (2017), 16 – Rodrigues et al. (2014), 17 

– Marangoanha et al. (2019a), 18 – Marangoanha et al. (2019b), 19 – Moreto et al. (2015b), 20 – Teixeira et al. (2017), 21 – Teixeira et al. (2018), 22 – Teixeira et al. (2019), 23 – Tavares F. (2015), 24 –  Sardinha et al. (2004), 

25 – Silva M.A.D. et al. (2021), 26 – Marangoanha et al. (2020), 27 – Este estudo, 28 – Tavares F. (2014), 29 – Leite-Santos (2016).  

Unidades Litoestratigráficas Eventos de Cristalização/Proveniência Sistema Sm–Nd (Rocha Total) Sistema Lu–Hf (Zircão) Isótopos Estáveis

Suítes/Grupos Corpos/Formações Idade (Ma) Método Material TDM1 (Ga) Ref. TDM
c
 (Ga) Ref. Material Ref.

PALEOPROTEROZÓICO

Magmatismo intraplaca

Suíte Serra dos Carajás Granito Rio Branco 1855,3±13
8
, 1893±6

8 Evaporação de Pb Zircão

1884±4
21 U–Pb SHRIMP Zircão

Granito Gogó da Onça 1866±10
20

, 1869±4
20

, 1877±9
20 U–Pb SHRIMP Zircão –9,1 a –9,5 2,8 (20) –14,4 a –16,5 3,3–3,5 (22) +5,6 a +6,9 Zircão (22)

1872±13
20

, 1879±15
20 U–Pb SHRIMP Titanita

1923±12
20

, 1924±20
20 U–Pb SHRIMP Titanita

ƐHf (t) δ
18

O (‰)ƐNd (t)

Unidades Litoestratigráficas Eventos de Cristalização/Proveniência Eventos de Metamorfismo Sistema Sm–Nd (Rocha Total) Sistema Lu–Hf (Zircão)

Suítes/Grupos Corpos/Formações Idade (Ma) Método Material Idade (Ma) Método Material TDM1 (Ga) Ref. TDM
c
 (Ga) Ref.

NEOARQUEANO

Magmatismo granítico indiferenciado

Suíte Plaquê 2727±29
3
, 2736±24

4 Evaporação de Pb Zircão

Magmatismo subalcalino

Diorito Cristalino 2738±6
5 Evaporação de Pb Zircão

Granito Curral 2739±4
19 U–Pb SHRIMP Zircão

Granito Sossego 2740±26
19 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Suite Granítica Planalto 2730±10
2,9 Evaporação de Pb Zircão –2,3 a +1,4 2,8–3,1 (11)

2747±2
5
, 2725±5

10
, 2743±1

10 Evaporação de Pb Zircão –2,2 a +0,3 2,9–3,1 (15)

2729±17
9 U–Pb LA–ICP–MS Zircão –0,8 3,0 (9)

2730±5
9 U–Pb SHRIMP Zircão –2,2 3,1 (9)

Suite Plutônica Vila União 2734,5±9
18 U–Pb LA–ICP–MS Zircão –1,7 a +0,7 2,9–3,1 (26) –4,4 a –2,5 3,0–3,1 (26)

2746,9±1,2
18 Evaporação de Pb Zircão –3,1 a –1,8 3,1–3,2 (26)

2744±5,6
18

, 2745,8±9,9
26

, 2745,3±7,1
26 U–Pb SHRIMP Zircão –3,8 a –2,2 3,0–3,1 (26)

Magmatismo charnoquítico

Suíte Charnoquítica Pium Diopsídio Norito Pium 2732±1
15 

a 2742±1
15 Evaporação de Pb Zircão –1,6 3,0 (11)

2744±1
12

 a 2745±1
12 Evaporação de Pb Zircão –2,2 a +0,3 2,9–3,1 (15)

–2,8 a –1,6 3,0–3,1 (12)

Enderbito Café 2730±7
17

, 2735±6
17 U–Pb LA–ICP–MS Zircão –4,8 a –2,8 3,3–3,5 (17)

2740±8
17

, 2743±13
17 U–Pb SHRIMP Zircão –3,2 a –1,9 3,3–3,4 (17)

2754±1
17 Evaporação de Pb Zircão

Trondhjemito Pedra Branca 2750±5
11 U–Pb LA–ICP–MS Zircão –2,2 a –1,2 2,9–3,1 (11)

2750±3
24 Evaporação de Pb Zircão

2765±39
24 U–Pb ID–TIMS Zircão

Charnoquito Rio Seco Sem datação disponível

Charnoquito associado à Suíte Planalto 2735±5
9 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Magmatismo máfico–ultramáfico

Suíte Intrusiva Cateté 2766±6
7 U–Pb SHRIMP Zircão

ƐNd (t) ƐHf (t)
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Tabela 5 – Levantamento dos dados geocronológicos e isotópicos da Bacia Carajás. 

 
*Idade máxima de sedimentação, **Idade mínima de sedimentação 

Fonte dos dados: 1 – Machado et al. (1991), 2 – Dall'Agnol et al. (2005), 3 – Mougeot et al. (1996), 4 – Macambira et al. (2001), 5 – Barbosa (2004), 6 – Barros et al. (2009), 7 – Barros et al. (2004), 8 – Reis et al. (2001), 9 – 
Pimentel et al. (2003), 10 – Galarza & Macambira (2002), 11 – Galarza (2002), 12 – Santos (2002), 13 – Trendall et al. (1998), 14 – Krymsky et al. (2002), 15 – Macambira et al. (1996), 16 – Lobato et al. (2005), 17 – Wirth et 

al. (1996), 18 – Gibbs et al. (1986), 19 – Araújo & Sousa (2018), 20 – Justo et al. (2018), 21 – Araújo & Nogueira (2019), 22 – Galarza et al. (2008), 23 – Martins et al. (2017), 24 – Teixeira et al. (2018), 25 – Tavares F. (2015), 

26 – Sardinha et al. (2001), 27 – Tavares F. (2014), 28 – Sardinha et al. (2006), 29 – Tallarico et al. (2005), 30 – Araújo Filho et al. 2020.

Unidades Litoestratigráficas Eventos de Cristalização/Proveniência Sistema Sm–Nd (Rocha Total) Sistema Lu–Hf (Zircão) Sistema 
40

Ar∕
39

Ar Isótopos Estáveis

Suítes/Grupos Corpos/Formações Idade (Ma) Método Material ƐNd (t) TDM1 (Ga) Ref. ƐHf (t) TDM
c
 (Ga) Ref. Idade (Ma) Material Ref. Material Ref.

PALEOPROTEROZÓICO

Magmatismo intraplaca

Suíte Serra dos Carajás Granito Serra dos Carajás 1880±2
1 U–Pb ID–TIMS Zircão –7,9 a –9,2 2,6–2,7 (2)

1882±10
24 U–Pb SHRIMP Zircão –13.0 a –16 3,4–3,5 (24) +5,7 a +6,8 Zircão (24)

Granito Pojuca 1894±2
1 U–Pb ID–TIMS Zircão –9,7 3,3 (2)

Granito Cigano 1883±2
1 U–Pb ID–TIMS Zircão –9,5 a –9,7 2,9–2,7 (2)

1884±4
24

, 1884±3
24 U–Pb SHRIMP Zircão –14.4 a –16.5 3,3–3,5 (24) +6,3 a +6,2 Zircão (24)

Cobertura sedimentar

Formação Caninana 2972–2011
(*)27 U–Pb SHRIMP Zircão detrítico

Formação Águas Claras 3020–2778
(*)3 U–Pb ID–TIMS Zircão detrítico 1932±11 Rocha total (25)

3048–2871
(*)4 U–Pb ID–TIMS Zircão detrítico 1876±17 Rocha total (25)

2609±7
(*)19

, 2796±36
(*)20 U–Pb LA–ICP–MS Zircão detrítico

2060±13
(**)3,30 Evaporação de Pb Pirita

2373±4
(*)20,30 U–Pb LA–ICP–MS Zircão detrítico

2060±13
(**)3,30 Evaporação de Pb Pirita

2580
(*)

–2060
(**)21 U–Pb LA–ICP–MS Zircão detrítico

NEOARQUEANO

Magmatismo subalcalino

Suíte Plutônica Igarapé Gelado 2731±26
5,6 Evaporação de Pb Zircão

Granito Serra do Rabo 2743±1,6
26,28 U–Pb ID–TIMS Zircão

Complexo Granítico Estrela 2763±7
6 Evaporação de Pb Zircão –0,4 a –2,1 3,0–3,2 (7) 2630±40 hornblenda (25)

Magmatismo máfico-ultramáfico

Complexo Luanga 2763±6
1 U–Pb ID–TIMS Zircão 2517±12 Actinolita (25)

Complexo Vermelho Sem datação disponível

Gabro Santa Inês Sem datação disponível

Sequências metavolcanossedimentares

Grupo Igarapé Pojuca 2732±3
1 U–Pb LA–ICP–MS Zircão –0,8 a –1,4 2,8–3,1 (9)

2719±80
9
,2757±81

9 isócrona Sm–Nd rocha–total –0,9 a –3,3 3,1–3,3 (10)

Grupo Igarapé Salobo 2761±3
1 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

Grupo Igarapé Bahia 2748±34
16 U–Pb SHRIMP Zircão –0,8 a –2,1 3,0–3,1 (11)

2745±1
11,22

, 2747±1
11 Evaporação de Pb Zircão –1,0 3,0 (12)

2758±75
11

, 2759±24
12 isócrona Sm–Nd rocha–total

2751±81
12

, 2758±36
11 Evaporação de Pb rocha–total

2765±36
11

, 2776±12
11 Evaporação de Pb rocha–total

2575±12
29 U–Pb SHRIMP Monazita

Grupo Grão-Pará Formação Carajás 2740±8
(**)13

, 2743±11
(**)13 U–Pb SHRIMP Zircão –4,2 (16)

2751±4
(**)14 U–Pb ID–TIMS Zircão

2757±
(**)

18
15 Evaporação de Pb Zircão

Formação Parauapebas 2758±39
18,17

, 2759±2
1 U–Pb ID–TIMS Zircão –7,0 a +4,6 (18)

2745±5
23

, 2749±6,5
23 U–Pb SHRIMP Zircão –4,1 a –1,5 3,0–3,4 (23) –0,8 a –2,7 3,2–3,3 (23)

2757±7
13

, 2760±11
13 U–Pb SHRIMP Zircão

δ
18

O (‰)

Formação Azul 

Formação Serra Sul
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Tabela 6 – Levantamento dos dados geocronológicos e isotópicos das unidades paleoproterozóicas do Terreno Rio Maria. 

 
*Idade em Ga, **Idade citada 

Fonte dos dados: 1 – Dall'Agnol et al. (1999), 2 – Machado et al. (1991), 3 – Barbosa et al. (1995), 4 – Avelar (1996), 5 – Monteiro et al. (2004), 6 – Macambira (1992), 7 – Leite et al. (2004), 8 – Leite (2001), 9 – Rodrigues et al. (1992), 10 – Almeida et al. 

(2008), 11 – Althoff et al. (1998), 12 – Rolando & Macambira (2003), 13 – Abrantes Jr (2011), 14 – Lafon & Scheller (1994), 15 – Pimentel & Machado (1994), 16 – Macambira & Lancelot (1996), 17 – Gaudette et al. (1998), 18 – Avelar et al. (1999), 19 – 

Rämӧ et al. (2002), 20 – Vasquez & Rosa–Costa (2008), 21 – Macambira & Lancelot (1991),  22 – Souza et al. (2001), 23 – Tassinari et al. (2005), 24 – Macambira et al. (1998), 25 – Santos R.F. et al. (2018), 26 – Almeida et al. (2013), 27 – Santos M.J.P. et 

al. (2013), 28 – Guimarães et al. (2010), 29 – Almeida et al. (2011), 30 – Silva F.F. et al. (2016), 31 – Leite–Santos (2016), 32 – Paiva Jr (2009), 33 – Lima (2011), 34 – Teixeira et al. (2018), 35 – Teixeira et al. (2019), 36 – Dall'Agnol et al. (2005), 37 – Santos 

R.F. (2021), 38 – Pereira et al. (2009), 39 – Souza D.B. (2018), 40 – Santos–Silva et al. (2021), 41 – Antonio et al. (2017).

Unidades Litoestratigráficas Eventos de Cristalização/Proveniência

Suítes/Grupos Corpos/Formações Idade (Ma) Método Material TDM1 (Ga) Ref. TDM
c
 (Ga) Ref. Material Ref.

PALEOPROTEROZÓICO

Magmatismo intraplaca

Suíte Jamon Granito Jamon 1870±18
34 U–Pb SHRIMP Zircão

1885±32
1 Evaporação de Pb Zircão –9,7 a –9,5 2,9–3,0 (1) (19) –12 a –15,7 3,3–3,5 (35) 

Granito Musa 1883+5/–22 U–Pb ID–TIMS Zircão e Titanita –9,3 a –9,6 2,6–2,8 (1) (19)

1882±4
34 U–Pb SHRIMP Zircão +5,5 a +7,2 Zircão (35)

Granito Redenção 1870±68
3 Evaporação de Pb Rocha total –8,8 a –10,5 2,7–2,8 (19)

1865±6
34

, 1871±5
34

, 1883±9,8
34 U–Pb SHRIMP Zircão –13,6 a –14,9 3,3–3,5 (35) +6,1 a +4,9 Zircão (35)

1902±27
34 U–Pb SHRIMP Titanita

Granito Bannach 1857±14
34

, 1874±6,1
34 U–Pb SHRIMP Zircão –9,6 2,8 (19) –11 a –9,3 3,1–3,2 (35) +6,1 a +7,0 Zircão (35) 

Granito Gradaús 1882±9
(**)13 Evaporação de Pb Zircão

Granito Manda Saia 1864±6,5
37 U–Pb SHRIMP Zircão –8,1 a –8,4 2,6–2,7 (19) –12,9 a –18,7 3,2–3,6 (37)

Granito Marajoara 1885±6
25

, 1887±8
37 U–Pb SHRIMP Zircão –11,3 a –17,9 3,2–3,6 (37)

Diques félsicos e máficos 1885±2
1
,
36 Evaporação de Pb Zircão –9,4 a –10 2,8–2,9 (1) (19)

Suíte Granítica Serra dos Carajás Granito Seringa 1875±6
34

, 1879±18
34 U–Pb SHRIMP Zircão –12,8 a –17,3 3,3–3,6 (35) +6.0 a +7,0 Zircão (35)

1880±7
34

, 1889±8
34 U–Pb SHRIMP Zircão

1895±1
32

, 1892±30
4 Evaporação de Pb Zircão –10,9 a –9,9 2,8–2,9 (35) –15,5 a –17,3 3,5–3,6 (35)

Granito São João 1890±2
33 Evaporação de Pb Zircão –11,3 a –9,4 2,9–3,0 (35) –15,4 a –18,3 3,4–3,6 (35) +5,5 a +6,8 Zircão (35)

1876±12
34

, 1878±3
34

, 1880±3
34

, 1891±5
34 U–Pb SHRIMP Zircão –24,2 4,0 (35)

–12,9 a –14,7 3,3–3,4 (35)

–14,1 a –14,9 3,4–3,5 (35)

Diques de Tucumã 1880,9±3,3
30

, 1881,9±4,4
30 U–Pb SHRIMP Zircão –10 a –9,4 2,8–2,9 (1)

Suíte Granítica Velho Guiherme Granito Velho Guilherme 1853,7±6,2
41 U–Pb LA–ICP–MS Zircão

1873±13
9 Evaporação de Pb Rocha total

1882±6
34 U–Pb SHRIMP Zircão

Cobertura Sedimentar Formação Gorotire 2011±25
38 U–Pb SHRIMP Zircão detrítico

2154±9
5 
a 2035±5

5 Evaporação de Pb Zircão detrítico

Grupo Gemaque Formação Fazenda São Roque Sem datação disponível

Formação Cachoeirinha 2,76–3,15
(*)6 U–Pb ID–TIMS Zircão detrítico

Grupo Rio Fresco Formação Rio Naja Sem datação disponível

Formação Tocandera 2,83
(*)40 Evaporação de Pb Zircão detrítico

Sistema Sm–Nd (Rocha Total) Sistema Lu–Hf (Zircão) Isótopos Estáveis

ƐNd (t) ƐHf (t) δ
18

O (‰)
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1.5 REGISTRO GEOLÓGICO MESOARQUEANO DA PROVÍNCIA CARAJÁS 

1.5.1 Greenstone belts 

A equipe da Docegeo (1988) apresentou uma coluna estratigráfica, que entre outras 

propostas, agrupou os greenstone belts mesoarqueanos no Supergrupo Andorinhas. 

Posteriormente, Vasquez & Rosa-Costa (2008), em revisão à geologia e recursos minerais do 

Estado do Pará sugeriram não agrupar essas unidades em um supergrupo e optaram por mantê-

las separadas em seis grupos: Sapucaia, Babaçu, Lagoa Seca, Gradaús, Tucumã e Serra do Inajá, 

além da Formação Quixadá. Souza et al. (2001) descreveram o Grupo Babaçu como greenstone 

belt Identidade. Mais recentemente, o Serviço Geológico do Brasil (SGB) apresentou dois 

mapas regionais que foram elaborados pela integração de folhas litogeofísicas de 1:100.000, 

vinculadas a dois projetos do SGB: Áreas de Relevante Interesse Mineral – ARIM Carajás 

(Costa et al. 2016); e Projeto Integração das Sequências de Greenstone Belts do Domínio Rio 

Maria (Santos-Silva et al. 2021). O relatório desenvolvido por Santos-Silva et al. (2021) 

representa um grande avanço sobre o entendimento geológico das sequências supracrustais do 

Domínio Rio Maria, enquanto o mapa proposto pelo projeto ARIM no Domínio Carajás (Costa 

et al. 2016) ainda se trata de uma versão preliminar. Na proposta litoestratigráfica de Santos-

Silva et al. (2021), eles integraram os grupos Tucumã e Gradaús no Grupo Tucumã-Gradaús e 

rebaixaram os grupos Babaçu e Lagoa Seca para categoria de formação, compondo as 

formações Babaçu e Lagoa Seca, que foram integradas no Grupo Andorinhas. O Grupo Serra 

do Inajá não foi descrito por se localizar mais a sul, fora do mapa geológico proposto na Figura 

13h (Oliveira et al. em preparação). No Domínio Carajás, as sequências de greenstone belts são 

representadas pelos grupos Sapucaia, Sequeirinho e Rio Novo (Santos & Pena Filho 2000; 

Vasquez & Rosa-Costa 2008; Oliveira D.C. et al. 2010; Sousa S.D. et al. 2015; Tavares 2014, 

2015; Costa et al. 2016; Sousa S.D. 2020). 

1.5.1.1 Grupo Tucumã-Gradaús 

O Grupo Tucumã foi definido formalmente por Araújo & Maia (1991) e o Grupo 

Gradaús por Macambira et al. (1986) como uma sequência metavulcanossedimentar tipo 

greenstone belts, dobrada e metamorfizada em fácies xisto verde (Santos & Pena Filho 2000). 

O Grupo Tucumã-Gradaús foi subdividido em três formações (Figura 13e–h; Santos-Silva et 

al. 2021): (i) Formação Igarapé do Cuca composta por metabasaltos e xistos máficos (actinolita 

xistos, actinolita-tremolita xistos, talco xistos e talco-tremolita xistos), serpentinitos, 

metakomatiítos (textura spinifex), com corpos de anfibolitos e dunitos subordinados; (ii) 
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Formação Igarapé Abelha composta por metaandesitos, metadacitos e metariolitos, com 

metapiroclásticas subordinadas (metatufos e brechas). Ocorre alteração hidrotermal com sulfeto 

disseminado; e (iii) Formação Igarapé da Pista subdividida em três fácies, uma dominada por 

metaarenitos, com intercalações de metaconglometados, ardósias e metachert, seguido por uma 

fácies dominada por formação ferrífera bandada e outra por rochas metapelíticas.  

Santos-Silva et al. (2021) obtiveram idades para a Formação Igarapé Abelha de 2979 ± 

23/24 Ma em um metarriodacito e de 2996 ± 5/9 Ma em um metatufo de composição dacítica, 

ambas pelo método U-Pb LA-ICP-MS em zircão. Tassinari et al. (2005) obtiveram idade de 

3002 ± 3 Ma por U-Pb em zircão em um metadacito porfirítico do então Grupo Gradaús, com 

idade modelo (Nd-TDM) de ~3,4 Ga e valor ɛNd(t) de –0,3, o que pode indicar uma leve 

contaminação crustal pelo magma gerador desta rocha, logo após a sua diferenciação do manto. 

Para o Grupo Tucumã-Gradaús foi obitida uma idade por evaporação de Pb em zircão de 2868 

± 8 Ma em rocha vulcânica félsica, a qual foi interpretada como a idade de formação da 

sequência (Avelar et al. 1999). Santos-Silva et al. (2021) também obtiveram idades U-Pb por 

LA-ICP-MS em zircões detríticos de um metaarenito da fácies metapsamítica da Formação 

Igarapé da Pista. Assim, as análises dos zircões com dados de discordância inferior a 10% 

mostraram dois conjuntos de populações. (i) População A representada por zircões mais antigos 

com pico sobre cinco análises com média de idade em 3,06 Ga, de modo que o zircão analisado 

com idade mais antiga foi datado em 3,12 Ga. (ii) População B composta por zircões mais 

jovem com um pico sobre nove análises com média de idade em 2,94 Ga, em que a análise do 

zircão mais jovem foi de 2,90 Ma. O conjunto destes dados permitiu aos autores inferir uma 

idade máxima de sedimentação em torno de 2,94 Ga. 

1.5.1.2 Grupo Andorinhas 

O Grupo Andorinhas foi definido por Santos & Pena Filho (2000) como uma 

sequência tipo greenstone belt sob metamorfismo na fácies xisto verde e posteriormente 

subdividido nos grupos Babaçu (parte inferior) e Lagoa Seca (parte superior) por Vasquez & 

Rosa-Costa (2008). Estas unidades foram redefinidas para formações Babaçu e Lagoa Seca no 

trabalho de Santos-Silva et al. (2021). (i) Formação Babaçu composta por metabasaltos com 

estruturas de pillow lavas preservadas de forma restrita e xistos máficos (actinolita-tremolita 

xistos, serpentina xistos) com metapiroxênitos, formações ferríferas bandadas, metadacitos e 

metapelitos subordinados, além de veios e vênulas de quartzo, alterações hidrotermais de 

sassuritização e sulfetação ocorrem associados à depósitos de ouro. (ii) Formação Lagoa Seca 

composta por três fácies, uma metamáfica formada por metabasaltos intensamente deformados 
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e dobrados, intercalados com rochas metassedimentares, seguido por uma fácies metavulcânica 

intermediária à félsica formada por metadacitos porfiríticos, com raros metaandesitos e 

metarriodacitos. Ocorrem alterações hidrotermais de potassificação, carbonatação, 

sericitização, propilitização, silicificação e sulfetação associadas à mineralização de ouro, a 

exemplo dos garimpos do Mamão e Babaçu (Docegeo 1988). Com relação as fontes e ambiente 

tectônico, as rochas máficas e ultramáficas das formações Babaçu e Lagoa Seca foram 

interpretadas como associadas a zonas vulcânicas intraplaca, e a composição das razões Nb/Y 

e Zr/Y permitiram inferir o envolvendo de platôs oceânicos como fontes de magmas (Santos-

Silva et al. 2021). Entretanto, outros autores correlacionaram a formação dos greenstone belts 

do Terreno Rio Maria a um ambiente de compressão N-S (Oliveira et al. 1995, Souza et al. 

2001). Além disso, outros pesquisadores ainda admitiram que o Terreno Rio Maria teria sido 

afetado por um cinturão de cisalhamento transcorrente regional formado entre 2,97–2,86 Ga, 

exemplificado pelo Cinturão de Cisalhamento Pau D’Arco (Araújo et al. 1991, 1994, Costa et 

al. 1995; Santos & Pena Filho 2000). 

A idade da Formação Babaçu é inferida a partir de dados isotópicos de Nd em 

metabasaltos, metagabros e metadacitos da Faixa Identidade que forneceram idade de 3046 ± 

32 Ma (Souza et al. 2001) e em metavulcânicas do Depósito Mamão com idade isocrônica de 

2952 ± 14 Ma (Souza 2018). Datação por evaporação de Pb em grãos de pirita da zona 

mineralizada do Depósito Mamão também forneceram idade correlatas, de 2971 ± 95 Ma, 

interpretada como a principal idade de formação do minério (Galarza et al. 2006). Segundo 

Souza (2018) essas idades sugerem que o evento mineralizante ocorreu temporalmente muito 

próximo à formação das rochas hospedeiras. Além disso, valores positivos do parâmetro ƐNd(t), 

variando de +0,11 a +4,25 (Souza 2018) e de +0,22 a +3,15 (Souza et al. 2001) reiteram o 

caráter juvenil dos magmas máficos desta unidade. 

A obtenção de dados U-Pb em zircão para as metavulcânicas félsicas da Formação 

Lagoa Seca forneceram idade de 2904 ± 29/22 Ma (Macambira & Lancelot 1996) e 2979 ± 5 

Ma (Pimentel & Machado 1994). Outra indicação da idade mesoarqueana foi dada pelo método 

evaporação de Pb em metadacitos, com idade isocrônica de 2943 ± 88 Ma (Souza et al. 2001) 

em conjunto com dados U-Pb em zircões de metagrauvacas da Formação Lagoa Seca que 

forneceram idade máxima de sedimentação de 2971 ± 18 Ma (Macambira & Lancelot 1991). 

As rochas metaultramáficas da Formação Lagoa Seca apresentam idades modelo Nd-TDM entre 

3,0–2,9 Ga e ƐNd(2,9Ga) variando de +0,31 a +1,67 (Souza et al. 2020). Ao passo que, as 

metavulcânicas ácidas forneceram Nd-TDM de ~2,8 Ga, com ƐNd(2,9Ga) variando entre +2,82 e 

+3,02 e as rochas metassedimentares apresentaram Nd-TDM variando entre 2,8–2,9 Ga, com 
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ƐNd(2,9Ga) entre +1,61 e +2,92 (Souza et al. 2020). Além disto, idades relativamente mais antigas 

foram obtidas por Souza et al. (2001) que forneceram Nd-TDM entre 3,2–3,0 Ga em metadacitos 

e valores positivos de ƐNd(3,0Ga) (+0,22 a +3,15) em metadacitos, metagabros e metabasaltos, o 

que pode indicar uma origem envolvendo fonte mantélica depletada.  

1.5.1.3 Grupo Sapucaia 

O Grupo Sapucaia foi definido como uma sequência greenstone belt por Araújo & 

Maia (1991), no entanto foi no trabalho de Hirata et al. (1982) que indicaram pela primeira vez 

a ocorrência de metaperidotitos com textura spinifex, entre as cidades de Xinguara e São Félix 

do Xingu. Esta sequência ocorre como uma faixa alongada, de mais de 100 km de extensão e 1 

a 10 km de largura, disposta segundo o trend WNW-ESE. O contato com as unidades granito-

gnáissico-migmatíticas que compõem o embasamento do Terreno Sapucaia é marcado por 

intensa milonitização e alojamento de veios de quartzo, associadas com extensas zonas de 

cisalhamento com trend preferencial E-W, e variações para NW-SE (Santos et al. 2018). Nesses 

contatos ocorrem feições de metassomatismo, que resultam em litotipos representativos de 

alteração do tipo blackwall, tais como clorita-actinolita xistos e clorititos, além de escapolita 

marialítica, indicativa de envolvimento de fluidos hidrotermais de alta salinidade, semelhantes 

aos reconhecidos nos sistemas hidrotermais responsáveis pela formação de depósitos de óxido 

de ferro-cobre-ouro (IOCG) do Domínio Carajás (Sousa S.D. 2020). O Grupo Sapucaia é 

definido por uma sequência de rochas metaultramáficas, metabásicas e metassedimentares, com 

paragênese diagnóstica de fácies xisto-verde superior a anfibolito inferior (Santos & Pena Filho 

2000, Oliveira D.C. et al. 2010, Sousa et al. 2015, Sousa S.D. 2020). De modo geral, essas 

rochas mostram xistosidade ou foliação milonítica anastomosada (Araújo & Maia 1991). Nas 

unidades metaultramáficas predomina uma paragênese do tipo actinolita + antofilita + tremolita 

+ clorita ± talco ± antigorita ± crisotila ± cummingtonita + opacos. Os metassedimentos são 

compostos por xistos micáceos, com associação paragenética formada por albita + biotita ± 

quartzo ± muscovita ± microclina ± clorita ± granada ± andaluzita ± silimanita ± cianita ± 

epidoto + apatita + opacos + zircão, com subordinados níveis de quartzitos e formações 

ferríferas bandadas. Além disto, ocorrem serpentinitos, constituídos por lizardita com textura 

em rede associada a pseudomorfos de olivina (forsterita) intensamente intemperizados e 

limonitizados, por vezes, apresentando relíquias de texturas ígneas cumuláticas do protólito, 

(Sousa et al. 2015). Segundo os autores, as rochas metaultramáficas menos metassomatizadas 

possuem semelhanças geoquímicas com komatiítos do tipo Barberton com elevadas razões de 

(Gd/Yb)N entre 1,31 a 3,46, indicativas de formação a partir de magmas resultantes de elevada 
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taxa de fusão do manto peridotítico. Enquanto os metabasitos apresentam características 

geoquímicas afins de basaltos e andesitos basálticos tholeiíticos formados em ambiente MORB 

(Sousa et al. 2015). Estimativas de P-T para os metabasitos (647,3 ± 54,4 °C; 4,4 ± 1,7 kbar) e 

metapelitos (450,6 a 639,5 °C a 4 kbar) usando calibrações geotermobarométricas empíricas, 

confirmam pico metamórfico em fácies anfibolito. A presença de lizardita com textura mesh, 

em rochas derivadas a partir de um cumulato de olivina, indicam condições retrometamórficas 

semelhantes às estimadas a partir de geotermômetros de clorita aplicados em rochas 

metaultramáficas (241,3 ± 30 °C a 396,4 ± 10,7 °C), consistente com as condições de fácies 

xisto verde (Sousa S.D. 2020). Apesar da ausência de dados geocronológicos, que impossibilita 

um posicionamento cronoestratigráfico preciso desta unidade, sua similaridade litológica e 

metalogenética com as demais unidades de rochas supracrustais do tipo greenstone belts da 

província sugerem uma idade mesoarqueana, <2,9 Ga. 

1.5.1.4 Grupo Sequeirinho 

O Grupo Sequeirinho, por sua vez, compreende uma sequência greenstone belt 

localizada à NW da cidade de Canaã dos Carajás, disposta ao longo da Zona de Cisalhamento 

Itacaiúnas (Pinheiro & Holdsworth 2000) e foi desmembrado do Grupo Sapucaia por Tavares 

(2014, 2015), com a justificativa que o último seria restrito ao Domínio Rio Maria. Entretanto, 

neste trabalho o Grupo Sapucaia é restrito ao Terreno Sapucaia enquanto o Grupo Sequeirinho 

define contato entre as unidades metavulcanossedimentares da Bacia Carajás e as associações 

gnáissico-migmatíticas do Complexo Xingu. O Grupo Sequeirinho é composto por rochas 

metavulcânicas máficas e ultramáficas (textura spinifex) interdigitadas com rochas 

metavulcânicas intermediárias a ácidas, formações ferríferas bandadas, metachert, biotita-

xistos, quartzo-xistos e paragnaisses finos, foliados e crenulados, metamorfizadas em fácies 

xisto verde a anfibolito superior (Costa et al. 2016). Idades de cristalização de 2968 ± 15 Ma e 

2979 ± 5Ma foram obtidas por U-Pb SHRIMP em zircão de metavulcânicas félsicas do Corpo 

Pista, no Depósito Sossego (Silva 2014, Moreto et al. 2015a). 

1.5.1.5 Grupo Rio Novo 

O Grupo Rio Novo foi definido por Hirata et al. (1982) e Meireles et al. (1982), e 

formalizado por Araújo & Maia (1991) e Oliveira et al. (1994), para designar uma sequência 

metavulcanossedimentar que aflora na região de Serra Pelada, extremo nordeste do Domínio 

Carajás. O Grupo Rio Novo é constituído por litotipos como metamafitos, metaultramafitos, 

metaquartzitos, formações ferríferas bandadas, xistos micáceos e metapelitos grafitosos, 
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manganesíferos e ferruginosos, que foram submetidos a condições metamórficas de fácies xisto 

verde baixo a alto. Além desses litotipos, destaca-se aqueles aflorantes no garimpo de Serra 

Pelada, denominada por Jorge-João et al. (1982) de Formação Serra Pelada, a qual é constituída 

por filitos sericíticos e quartzo sericíticos, derivados de siltitos e argilitos. Entretanto, Meireles 

et al. (1982) correlacionou os litotipos descritos na Formação Serra Pelada ao Grupo Rio 

Fresco. Estes autores admitiram idade mínima neoarqueana para o Grupo Rio Novo, baseada 

na correlação com o Complexo máfico-ultramáfico Luanga (2763 ± 7 Ma, Machado et al. 1991) 

e Complexo Granítico Estrela (2763 ± 7 Ma, Barros et al. 2001), ambos intrusivos neste grupo, 

ou aqueles de idade arqueana (2658 ± 213 Ma por Pb-Pb em zircão, Reis et al. 2001) obtida em 

rochas metamáficas do depósito Serra Verde, a oeste de Curionópolis. No entanto, Tavares 

(2014, 2015) e Costa et al. (2016) posicionaram esta unidade no mesoarqueano, junto ao Grupo 

Sequeirinho.  

1.5.2 Magmatismo máfico-ultramáfico 

1.5.2.1 Complexos Serra Azul e Guará-Pará 

O Complexo Serra Azul foi definido pela Docegeo (1988) como um corpo máfico-

ultramáfico intrusivo no Grupo Gradaús (atualmente agrupado no Grupo Tucumã-Gradaús), 

aflorante no flanco leste da estrutura de Gradaús, na localidade de Serra Azul, enquanto o 

Complexo Guara-Pará foi proposto por Macambira et al. (1986) para agrupar corpos máfico-

ultramáficos intrusivos que ocorrem no flanco sudeste da Serra dos Gradaús. Os litotipos 

descritos no Complexo Serra Azul são dunitos cumuláticos, piroxenitos, peridotitos, gabros e 

anortositos. Os peridotitos ocorrem serpentinizados e com textura cumulática, constituídos por 

pseudomorfos de serpentina e tremolita, com intercumulus de diopsídio, transformado para 

tremolita, talco, clorita, hornblenda, clorita e opacos. Por sua vez, o Complexo Guara-Pará é 

formado predominantemente por olivina gabros com subordinada ocorrência de dunitos e 

peridotitos serpentinizados. Os gabros apresentam textura subofítica e são constituídos por 

plagioclásio, clinopiroxênio, hornblenda, tremolita-actinolita, olivina, clorita, zoisita, opacos, 

carbonatos e titanita (Santos M.D. 1995). Idade de cristalização U-Pb em zircão de 2970±7 Ma 

foram obtidas para o Complexo Serra Azul (Pimentel & Machado 1994; Tabela 1), sendo 

considerado coevo à formação do Grupo Gradaús. 
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1.5.2.2 Anfibolito Surucucu  

O Anfibolito Surucucu é denominado neste trabalho para se referir a um corpo com 

forma de arco (>20 km de comprimento), localizado a noroeste do município de Água Azul do 

Norte e orientado na direção N-S, com extremidade norte vergindo para NE, discordante ao 

padrão E-W regional (Souza et al. 2017). O corpo principal é formado de actinolita anfibolito 

enquanto pequenos corpos lenticulares descontínuos também associados a esta unidade são 

descritos como diopsídio anfibolito. O actinolita anfibolito é essencialmente constituído por 

plagioclásio e anfibólio, com restrita ocorrência de relíquias de piroxênio e plagioclásio ígneo 

associados à textura blasto-subofítica. Por outro lado, o diopsídio anfibolito tem uma 

paragênese mineral formada por plagioclásio, anfibólio, diopsídio e ilmenita, representante do 

pico de metamorfismo, e plagioclásio, anfibólio, epidoto, clinozoisita, titanita, apatita, quartzo 

e sericita, associadas ao retrometamorfismo. 

As duas fácies do Anfibolito Surucucu apresentam assinatura geoquímica similar, 

caracterizado por padrões de ETR horizontalizados (baixas razões La/Yb), com anomalias 

positivas de Sr e ausência de anomalias no comportamento do Eu e Nb (Souza et al. 2017). A 

similaridade composicional das duas fácies sugere que elas foram derivadas de uma mesma 

fonte, onde o protólito tem composição compatível com basaltos toleíticos, padrão 

multielementar de toleítos continentais (diopsídio anfibolito) e toleítos de baixo K (actinolita 

anfibolito). As razões de elementos incompatíveis HFSE sugerem uma fonte derivada do manto 

primitivo, com mudanças significativas na composição do magma devido à interação com a 

crosta continental e/ou a litosfera subcontinental (Marangoanha & Oliveira 2014). De acordo 

com o estudo envolvendo observações microestruturais e dados de química mineral de Souza 

et al. (2017), o actinolita anfibolito apresenta uma trajetória metamórfica que indica 

descompressão isotermal (com pico metamórfico em 2,7 kbar e 430 ºC, e equilíbrio 

retrometamórfico a 1,2 kbar e 425 ºC), associada à sua exumação e/ou à colocação de granitos, 

enquanto o diopsídio anfibolito foi submetido a metamorfismo sob fácies anfibolito em nível 

crustal intermediário (5 kbar; 540 ºC). Tal evento de metamorfismo afetou estas rochas em 

condições de crosta dúctil e foi responsável por recristalização da mineralogia original e pela 

ocorrência de reações metamórficas, com a presença de fluidos hidrotermais. Assim, os autores 

sugeriram um nível de erosão relativamente profundo para a crosta arqueana de Água Azul do 

Norte, variando entre 9 e 16 km (Souza et al. 2017). Marangoanha & Oliveira (2014) indicaram 

baixa SM (1,61-9,60x10-4 SIv) para os anfibolitos, corroborado pela presença unicamente de 

ilmenita como óxido de Fe-Ti na mineralogia dessas rochas.
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1.5.3 Magmatismo sódico 

1.5.3.1 Complexo Indiferenciado Xingu 

Silva et al. (1974) introduziu o termo Complexo Xingu para agrupar o conjunto de 

corpos gnáissico-migmatíticos (tonalitos, trondhjemitos e/ou granodioritos), granulitos e 

granitoides, além de supracrustais, ocorrentes tanto ao longo do rio Xingu e Fresco como 

àqueles aflorantes na Serra dos Carajás e na região de São Felix do Xingu. Tal denominação 

ganhou aceitação geral e passou a ser indiscriminadamente utilizada em toda a Província 

Carajás tanto em trabalhos de escala regional como aqueles de detalhe, sem uma adequada 

proposta de nomenclatura estratigráfica para as unidades granitoides (Araújo & Maia 1991). 

O avanço do conhecimento geológico demonstrou que o referido complexo era na 

realidade formado por diversos corpos de granitoides, passíveis de serem individualizados, o 

que foi feito no Domínio Bacajá (Macambira et al. 2001, Vasquez et al. 2005) e no Domínio 

Rio Maria (Almeida et al. 2011; 2013; Leite A.A.S. 2001, Dall’Agnol et al. 2006, Vasquez & 

Rosa-Costa 2008), onde foi possível extinguir o Complexo Xingu, restando apenas em parte do 

Domínio Carajás. Neste contexto, Vasquez & Rosa-Costa (2008) sugeriram uma redefinição 

para o Complexo Xingu, que passou a incorporar apenas o embasamento mesoarqueano, 

composto por ortognaisses e migmatitos associados, fortemente bimodais (ricos em 

ortoanfibolitos), que compõem o embasamento ou encaixantes das sequências de greenstone 

belts e granitoides neoarqueanos do Domínio Carajás. Nas últimas décadas, a área de ocorrência 

deste complexo vem sendo reduzida a partir de mapeamento geológico em escala de 

semidetalhe, incluindo aqueles conduzidos pelo GPPG, com a individualização de diversas 

unidades litoestratigráficas. No entanto, alguns autores preferem utilizar o termo Complexo 

Xingu para se referir aos gnaisses tipo-TTG (e.g., Silva et al. 2021).  

Devido às limitações na definição do Complexo Xingu, a interpretação de idades obtidas 

nesta unidade torna-se problemática. Avelar et al. (1999) obtiveram na região de Tucumã uma 

idade de 2972±16 Ma por evaporação de Pb em zircão para uma rocha descrita como gnaisse 

de composição granodiorítica considerada como pertencente ao Complexo Xingu. Por sua vez, 

aos arredores da cidade de Curionópolis, Machado et al. (1991) obtiveram uma idade de 2859±2 

e 2860±2 Ma, em um leucossoma, interpretado como último episódio de migmatização, 

afetando rocha deste complexo. O mesossoma dessas rochas mostram assinatura sódica e foram 

correlacionadas a fusão parcial de metabasaltos hidratados com granada e anfibólio residual em 

um cenário de subducção seguido por colisão (Silva et al. 2015, 2021). 
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1.5.3.2 Suíte Granulítica Chicrim Cateté  

As rochas granulíticas da Província Carajás são representadas pelo Granulito Chicrim-

Cateté (Araújo & Maia 1991), descrito como rochas de composição monzogranítica a tonalítica 

cálcico-alcalina, com ocorrência restrita de granulitos máficos associados (Vasquez & Rosa-

Costa 2008), anteriormente inserido no extinto Complexo Pium (3,00 Ga; Araújo & Maia 1991, 

Pidgeon et al. 2000, Ricci 2006), e pelos núcleos granulíticos localizados aos arredores de Vila 

Ouro Verde (Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021), descritos como dois corpos 

alongados na direção E-W, encaixantes norte e sul do Diopsídio Norito Pium (Santos et al. 

2013c). Neste contexto, Marangoanha et al. (2019a) apresentaram um mapa geológico de 

semidetalhe para a área de Vila Ouro Verde e descreveram os granulitos ali aflorantes, que 

também foram alvo de estudos de Pidgeon et al. (2000) e Silva et al. (2021). Enquanto isto, o 

corpo do Granulito Chicrim-Cateté (Araújo & Maia 1991, Vasquez & Rosa-Costa 2008) 

ocorrem na área indígena Chikrin do Cateté e nunca foi estudado em detalhe, de modo que 

praticamente todas as informações das rochas granulíticas da Província Carajás, especialmente 

geocronológicas, foram obtidas na área de Vila Ouro Verde. 

Oliveira et al. (em preparação) propõem Granulito Ouro Verde para denominar os 

corpos granulíticos estudados aos arredores da vila homônima. Além disto, os autores propõem 

Suíte Granulítica Chicrim-Cateté para agrupar os corpos Chicrim Cateté e Ouro Verde 

(Figura 13h). Neste contexto, os corpos desta suíte são definidos como granulitos félsicos com 

composições tonalíticas a trondhjemíticas tipo-TTG, associados a pequenos volumes de 

granulitos máficos, as vezes observados como enclaves no granulito félsico (Marangoanha et 

al. 2019a). Anteriormente, Silva et al. (2015) estudando as mesmas rochas reconheceram a 

assinatura TTG do protólito, as incluíram no Granulito Chicrim-Cateté e as interpretaram como 

produtos de fusão parcial de crosta oceânica em um ambiente de arco. Estes autores obtiveram 

dois padrões de idade para os granulitos félsicos: 3,07–2,95 Ga correlacionados a idades de 

cristalização dos protólitos; e 2,86–2,85 Ga correlacionadas ao evento de metamorfismo 

regional, enquanto o granulito máfico forneceu idade de 2,89 Ga, naquele estudo considerada 

como representativa do evento de cristalização. No entanto, posteriormente esta última idade 

foi reinterpretada como representativa do evento de metamorfismo por Silva et al. (2021). 

Marangoanha et al. (2019a) também obtiveram dois padrões de idades: (i) 3,05–2,93 Ga 

relacionadas ao evento de formação do protólito tipo-TTG, em um cenário de subducção N-S; 

and (ii) 2,89–2,84 Ga relacionado ao evento de metamorfismo granulítico durante 

espessamento crustal, em um cenário colisional.  
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Silva et al. (2021) propõem que o Granulito Xicrim-Cateté da área de Ouro Verde 

(redefinido como Granulito Ouro Verde) sofreu desidratação precoce e fusão parcial por fluxo 

em estágio tardio. O primeiro processo teria resultado em migmatitos estruturados em rede e 

schollen com um paleossoma granulítico máfico contendo pargasita. Os autores indicam que a 

quebra de F-pargasita produziu um neossoma com enstatita peritética, diopsídio e plagioclásio 

e um granulito máfico livre de anfibólio residual. Em seguida, fusão por fluxo teria gerado 

leucossoma de composição quartzo-feldspática em bandas de cisalhamento relacionadas a 

zonas de cisalhamento transcorrentes de direção NW-SE e alto ângulo de mergulho.  

1.5.3.3 Suíte Tonalítica São Carlos 

Oliveira et al. (em preparação) propõem a Suíte Tonalítica São Carlos (Figura 13h) 

para agrupar o Tonalito Bacaba, datado em 3,00 Ga por LA-ICP-MS U-Pb em zircão (Moreto 

et al. 2011), situado no Terreno Canaã dos Carajás, e o Tonalito São Carlos que ocorre no 

Terreno Sapucaia e foi datado em 2,93 Ga por evaporação de Pb em zircão (Guimarães F.V. 

não-publicado). O Tonalito Bacaba é um batólito alongado na direção E-W em contato com o 

Trondhjemito Rio Verde e com os granitos Serra Dourada e Cruzadão, na borda sul da Bacia 

Carajás, exposto à oeste do depósito de cobre homônimo. É formado por tonalitos com 

hornblenda, granulação média a fina, heterogeneamente deformado e hidrotermalmente 

alterados. Enclaves de anfibolitos deformados e pequenas intrusões de gabros são descritas 

nesta unidade (Feio et al. 2013). Os principais minerais máficos são biotita e anfibólio e a 

mineralogia acessória primária consiste de zircão, apatita, allanita, titanita e magnetita enquanto 

a secundária é formada por escapolita, albita, biotita, apatita, magnetita, actinolita, ± epidoto, ± 

muscovita, ± sulfetos, ± clorita, ± quartzo, devido ao intenso metassomatismo sódico e 

subordinadamente potássico registrado em escala regional no setor norte de Canaã dos Carajás 

e, mais particularmente, nas proximidades da mina do Sossego (Moreto et al. 2011). Por outro 

lado, o Tonalito São Carlos foi identificado por Silva A.C. et al. (2010) e Leite-Santos et al. 

(2010) nas proximidades de Vila Jussara e ocorrem na forma de três plútons alongados na 

direção NE-SW a N-S, compostos por tonalitos com anfibólio texturalmente homogêneos, com 

comum ocorrência de enclaves máficos. A trama é definida por foliação incipiente mostrando 

mergulhos moderados a subverticais, ou seja, discordante em relação ao trend regional de 

direção E-W a NW-SE. Biotita, anfibólio e epidoto representam as principais fases máficas do 

Tonalito São Carlos, enquanto allanita, titanita, zircão, apatita e opacos compõem mineralogia 

acessória primária e epidoto, carbonato, clorita e escapolita são descritas como fases 

secundárias (Silva et al. 2014). 
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Em termos de geoquímica, não existem dados publicados para o Tonalito Bacaba. Já o 

Tonalito São Carlos forneceu uma assinatura sódica, no entanto, ele é diferente dos clássicos 

TTGs devido ao seu maior enriquecimento em TiO2, Fe2O3, MgO, CaO e P2O5, baixos teores 

de Sr e Rb, o que refletem em razões Rb/Sr mais elevadas e Sr/Ba mais baixas, caracterizando 

um comportamento geoquímico particular, Além destas características, o Tonalito São Carlos 

possui baixo fracionamento de ETRP, anomalias de Eu discretas a ausentes, e baixos valores 

de #Mg e Ni, o que não permite associá-los com os típicos SNK arqueanos, apesar da 

semelhança com este devido a presença de anfibólio como uma importante fase máfica. Estas 

diferenças são reforçadas pelo contraste entre as idades do Tonalito São Carlos (2,93 Ga) e do 

principal evento gerador de magmatismo SNK da Província Carajás (2,88–2,87 Ga, Oliveira 

D.C. et al. 2009, 2010, Gabriel & Oliveira 2014, Gabriel 2014, Santos & Oliveira 2016). A 

idade até então obtida para o Tonalito São Carlos e seu padrão estrutural poderiam sugerir uma 

possível correlação com o Tonalito Mariazinha (Guimarães et al. 2010, Almeida et al. 2011). 

No entanto, ele é distinto das associações TTG em suas características mineralógicas e 

geoquímicas. Silva et al. (2014) não descartaram a possibilidade de que o Tonalito São Carlos 

represente fragmentos mais antigos de crosta mesoarqueana, que teriam sido parcialmente 

preservados. 

1.5.3.4 Suíte Migmatítica Caracol 

Oliveira et al. (em preparação) propõem uma redefinição na nomenclatura e significado 

geológico das unidades representadas pelo Complexo Tonalítico Caracol (2,93–2,95 Ga por 

evaporação de Pb; Leite et al. 2004) e Trondhjemito Colorado (~2,87 Ga por evaporação de Pb 

em zircão; Silva et al. 2010), sugerindo que estas unidades são melhor classificadas como 

gnaisses, o que justifica a denominação Ortognaisse Caracol e Ortognaisse Colorado, 

respectivamente (Figura 13h). Isto é sustentado pela observação comum de feições de 

migmatização nestas rochas. Além disto, os autores propõem o Complexo Gnáissico Água 

Azul (~2,93 Ga por U-Pb SHRIMP em zircão; Gabriel 2014; Tabela 2) para se referir aos 

gnaisses trondhjemíticos ± tonalíticos de afinidade TTG e xenólitos gnáissicos de composição 

tonalítica a diorítica associados, os quais compõem o embasamento juvenil da área de Água 

Azul do Norte (Gabriel et al. 2010, Sousa et al. 2010, Gabriel & Oliveira 2014, Santos et al. 

2013a, Santos et al. 2018; Silva et al. 2021). Oliveira et al. (em preparação) também propõem 

Suíte Migmatítica Caracol (Figura 13h) para agrupar essas três unidades, além do 

Ortognaisse Bom Jesus, definido por Tavares (2014, 2015) na porção oeste da Bacia Carajás. 

Diferente da Suíte Mogno do Domínio Rio Maria que é composta por unidades TTG bem 
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preservadas, a Suíte Migmatítica Caracol é caracterizada por feições de migmatização e intensa 

deformação.  

O Ortognaisse Caracol ocorre como uma faixa alongada de direção NW-SE e limita-se 

a noroeste com o Greenstone Belt de Sapucaia, a nordeste com o Trondhjemito Água Fria e a 

sul com o Trondhjemito Mogno, Granito Xinguara e Granodiorito Rio Maria (Figura 13h). O 

Ortognaisse Caracol é formado por rochas de composição tonalítica, com trama definida por 

bandamento composicional orientado na direção N-S, com mergulhos verticais, sendo 

transposto para o trend regional WNW-ESE (Leite 2001). Este bandamento é afetado por 

bandas de cisalhamento dúcteis orientadas na direção N60-70°E, com sentido de movimentação 

dextral (Leite 2001, Leite et al. 2004). Por outro lado, o Ortognaisse Colorado tem composição 

dominantemente trondhjemítica e forma o embasamento juvenil da área de Sapucaia e Vila 

Jussara (Figura 13h), com trama definida por bandamento composicional concordante ao trend 

regional E-W a NW-SE, com mergulhos suaves a subhorizontais (Santos et al. 2013b, Silva et 

al. 2014), intrudido pelo Granodiorito Pantanal (Mesoarqueano) e pela Suíte Plutônica Vila 

Jussara (Neoarqueano). Essas rochas apresentam xenólitos de greenstone belts e anfibolitos, 

orientados de acordo com a foliação, além da comum ocorrência de veios quartzo-feldspáticos. 

Os autores indicam que na região sudoeste de Xinguara ocorre uma acentuada foliação 

milonítica, que é acompanhada por lineação mineral sub-horizontal com mergulho para NW. 

Enquanto isto, o Complexo Gnáissico Água Azul mostra uma trama definida por bandamento 

composicional de direção E-W, com mergulhos moderados a altos (40° a 89°) para N ou S, 

exibindo variações locais para NW e SE (Santos et al. 2018). Os autores apontam que o 

bandamento pode ser afetado por dobras complexas e ptigmáticas, evidenciando processos de 

migmatização. Além disto foram observadas bandas de cisalhamento que truncam essas 

estruturas, indicando transposição da foliação para N-S por cinemática dextral. Essas rochas 

apresentam biotita como principal fase máfica e zircão, titanita, allanita, epidoto, muscovita, 

apatita e opacos como fases acessórias primárias. Nos xenólitos do Complexo Água Azul 

ocorrem anfibólio, biotita e epidoto como importantes fases máficas, e mais raramente, 

piroxênio. De modo geral, as rochas da Suíte Caracol apresentam epidoto, muscovita, 

carbonato, clorita e escapolita como minerais secundários, que podem representar um evento 

de retrometamorfismo, mas que até então não investigado.  

Em termos geoquímicos, os gnaisses da Suíte Migmatítica Caracol são classificados 

como rochas meta- a peraluminosas, de afinidade cálcico-alcalina trondhjemítica de baixo-K 

(Leite 2001, Silva et al. 2014, Santos et al. 2018). O Ortognaisse Caracol foi subdividido em 

dois grupos, com alto e baixo (La/Yb)N. Leite (2001) interpretou o primeiro como produto da 
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fusão de metabasaltos, previamente transformados em granada anfibolitos e o último seria 

formado por fonte similar, mas sem granada. Tais metabasaltos poderiam corresponder àqueles 

do Grupo Andorinhas. Já os padrões de ETR do Ortognaisse Colorado mostram altas razões 

(La/Yb)N, com anomalias de Eu variando de ausentes a positivas (0,8 ≤ Eu/Eu* ≤ 4,2) (Silva et 

al. 2014). Leite (2001) forneceu dados isótopicos de Nd para o Ortognaisse Caracol, com εNd(t) 

condríticos a subcondríticos (+2,6 a –3,4) e idades Nd-TDM variando de 2,9 a 3,9 Ga (Tabela 2), 

o que pode sugerir uma fonte juvenil, mas com participação de material crustal.  

Os gnaisses trondhjemíticos do Complexo Água Azul são caracterizados por médias e 

altas razões La/Yb e Sr/Y, e baixas de Nb/Ta, indicando que sua origem envolveu fusão parcial 

de metabasaltos previamente transformados em granada-anfibolito em condições de altas a 

intermediárias pressões (1,0–1,5 GPa) (Santos et al. 2018). De acordo com estes autores, os 

enclaves tonalíticos possuem características mineralógicas e geoquímicas particulares em 

relação aos típicos TTGs, visto que essas rochas apresentam anfibólio modal em quantidades 

expressivas (> 5%), elevados conteúdos de Fe2O3, MgO, CaO, Ni e Cr, com baixas razões 

La/Yb e Sr/Y, sugerindo que eles foram formados fora do campo de estabilidade da granada, 

em condições de pressão inferiores (≤ 1,0 GPa) àquelas do TTG hospedeiro. Ao comparar com 

Tonalito São Carlos (Silva et al. 2014), o caráter menos evoluído dos enclaves de Água Azul 

do Norte aliado a um padrão estrutural caótico sugere que estas rochas podem representar partes 

preservadas de uma crosta ainda mais antiga (Santos et al. 2018). 

1.5.3.5 Suíte Tonalito-Trondhjemítica Mogno 

Oliveira et al. (em preparação) e nesta tese nós propomos a denominação de Suíte 

Tonalito-Trondhjemítica Mogno para agrupar as unidades tipo-TTG do Domínio Rio Maria, 

formadas episodicamente entre 2,98–2,92 Ga (Macambira & Lafon 1995, Rolando & 

Macambira 2003, Leite et al. 2004, Almeida et al. 2011, 2017). A Suíte Mogno, diferente da 

Suíte Migmatítica Caracol, não apresenta evidências de metamorfismo e suas feições de 

deformação têm sido interpretadas como produto de cristalização sincinemática, com 

ocorrência de recristalização e alteração deltérica durante resfriamento tardi- a pós-magmático. 

Recentemente, o Serviço Geológico do Brasil (Santos-Silva et al. 2021) propôs a denominação 

de Suíte Mogno para agrupar o Trondhjemito Mogno e o Tonalito Mariazinha (Figura 13g) e 

termo Complexo Arco Verde para designar o Tonalito Arco Verde e ortognaisses migmatizados 

da região de Inajá (Figura 13g). Entretanto, o Tonalito Arco Verde descrito na área tipo, à norte 

do município de Redenção, não mostra feições de migmatização (Althoff et al. 2000) e poderia 

representar o protólito preservado dos ortognaisses descritos na região de Inajá. 
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Oliveira et al. (em preparação) sugerem integrar quatro unidades tipo-TTG na Suíte 

Mogno: (i) Trondhjemito Mogno, descrito e denominado pela Docegeo (1988), foi 

primeiramente datado em 2,87 Ga por U-Pb em titanita (Pimentel & Machado 1994), idade 

interpretada na época como de cristalização. Posteriormente, Almeida et al. (2011) redefiniram 

a idade de colocação desta unidade com pico principal de cristalização em 2,96±0,02 Ga (U-

Pb e evaporação de Pb em zircão), de modo que uma amostra forneceu idade U-Pb de 2,92 Ga; 

(ii) Tonalito Arco Verde, descrito inicialmente por Medeiros (1987) e Gastal (1987) como 

gnaisses tonalíticos e granodioríticos bandados, nas proximidades de Vila Marajoara. Em 

seguida, Althoff et al. (1991) estudando a mesma área diferenciaram a partir do Complexo 

Xingu três unidades litoestratigráficas, sendo que uma delas foi classificada como Metatonalito 

Gnáissico Arco Verde, posteriormente reinterpretado como preservado de metamorfismo, o que 

levou a sua redefinição como Tonalito Arco Verde (Althoff et al. 1994), também datado em 

2,87 Ga por U-Pb em titanita (Pimentel & Machado 1994), sendo que na época esta idade foi 

admitida como representativa do evento de cristalização. Posteriormente, tal idade foi 

reinterpretada com base em análises U-Pb e evaporação de Pb em zircão, que forneceram dois 

picos principais de cristalização, um mais antigo em 2,96±0,02 Ga e outro mais jovem em 

2,93±0,02 Ga (Almeida et al. 2011) (Tabela 1); (iii) Tonalito Mariazinha, descrito e 

desmembrado a partir do Trondhjemito Mogno na área à nordeste de Bannach por Guimarães 

et al. (2010), com idade de cristalização definida em 2,93±0,02 Ga por U-Pb e evaporação de 

Pb em zircão (Almeida et al. 2011) (Tabela 1); e (iv) Tonalito Carapanã proposto por Oliveira 

et al. (em preparação) e primeiramente descrito por Silva-Silva et al. (2020) à sudeste da cidade 

de Tucumã (Figura 13h), datado em 2,92–2,93 Ga por U-Pb SHRIMP em zircão (Souza 2018) 

e individualizado a partir de um segmento crustal até então mapeado como Granodiorito Rio 

Maria (Vasquez & Rosa-Costa 2008).  

De modo geral, os granitoides da Suíte Mogno são constituídos por biotita tonalitos e/ou 

trondhjemitos de afinidade sódica (K/Na<0,5), frequentemente mostram bandamento 

composicional NW-SE a E-W, interpretado como de origem primária. No entanto, o Tonalito 

Mariazinha exibe particular orientação NE-SW e variações para N-S. Almeida et al. (2011) 

indicaram que as unidades TTG do Domínio Rio Maria foram geradas por fontes similares aos 

metabasaltos dos grupos Andorinhas e Gradaús-Tucumã, durante o Mesoarqueano, e 

diferenciaram três grupos: (i) TTG com altas razões La/Yb, Sr/Y e Nb/Ta derivado de magmas 

gerados em altas pressões (> 1,5 GPa) a partir de fontes com granada e anfibólio no resíduo; 

(ii) TTG média razão La/Yb, formado por fusão parcial em pressões intermediárias (~1,0–1,5 

GPa), mas ainda no campo de estabilidade da granada; e (iii) TTG baixas razões La/Yb, Sr/Y e 



85 

Nb/Ta cristalizados a partir de magmas gerados sob baixas pressões (≤ 1,0 GPa), a partir de 

fonte anfibolítica com plagioclásio no resíduo. Vale destacar que rochas tipo-TTG interpretadas 

como produtos de fusão parcial de fonte eclogítica nunca foram descritas na Província Carajás.  

Em relação à estruturação do Domínio Rio Maria há evidências aerogeofísicas de um 

padrão em domos e quilhas (Costa et al. 2020), conforme já observado em estudos anteriores 

(Medeiros 1987, Gastal 1987, Docegeo 1988, Althoff et al. 2000, Souza et al. 2001, Leite et al. 

2004), o que implica em uma evolução tectônica vertical, como sagducção ou drip tectonics, 

para a formação deste terreno. No entanto, inúmeros trabalhos e as próprias imagens 

aerogeofísicas mostram a presença de uma trama regional de direção E-W com variações para 

WNW-ESE, WSW-ENE e NW-SE, e mergulhos moderados a fortes, em geral para sul (Oliveira 

et al. 1995, Althoff et al. 2000, Souza et al. 2001, Almeida et al. 2011, Oliveira et al. 2011, 

Silva-Silva et al. 2020, Santos-Silva et al. 2021). De modo geral, os tonalitos e trondhjemitos 

da Suíte Mogno mostram deformação heterogênea, com bandamento magmático preservado 

superimposto por foliação de alto ângulo e lineação subhorizontal, com presença de dobras e 

zonas de cisalhamento (Althoff et al. 2000). Esses autores sugerem que a deformação na região 

de Marajoara não resultou de um evento tectono-metamórfico progressivo pós-colocação como 

considerado anteriormente (Medeiros 1987, Gastal 1987, Althoff et al. 1991), mas que os 

granitoides de Marajoara são intrusões sincinemáticas que foram deformadas em conjunto com 

as rochas supracrustais tipo greenstone belts durante um encurtamento horizontal N-S regional, 

controlado por um regime transpressivo. Além disto, a deformação das sequências tipo 

greenstone belts também foram correlacionadas a um eixo de compressão N-S (Oliveira et al. 

1995, Souza et al. 2001), o que contrasta com o modelo de um cinturão de cisalhamento 

transcorrente regional formado entre 2,97–2,86 Ga, conhecido como Cinturão de Cisalhamento 

Pau D’Arco (Araújo et al. 1991, 1994, Costa et al. 1995, Santos & Pena Filho 2000). 

1.5.3.6 Suíte Trondhjemítica Rio Verde 

Oliveira et al. (em preparação) e no manucrito apresentado no Capítulo 4 desta tese, é 

proposta a Suíte Trondhjemítica Rio Verde para agrupa o Trondhjemito Rio Verde (2,92–

2,84 Ga por evaporação de Pb e por U-Pb LA-ICP-MS em zircão; Feio et al. 2013) e o 

Trondhjemito Água Fria datado em 2,86 Ga por evaporação de Pb em zircão (Macambira et 

al. 2000, Leite et al. 2004) e 2,84 Ga por U-Pb LA-ICP-MS em zircão (Almeida et al. 2011), 

além de um pequeno stock trondhjemítico (Silva et al. 2018), localizado a leste do município 

de Ourilândia do Norte, datado em ~2,92 Ga por U-Pb SHRIMP em zircão (este estudo).  

O Trondhjemito Rio Verde aflora aos arredores de Vila Planalto e se estende para 



86 

sudoeste em direção ao centro de Canaã dos Carajás e para o nordeste da área-tipo do granito 

Planalto (Feio 2011). Está em contato com Ortognaisse Bom Jesus (Tavares 2015), com o 

Tonalito Bacaba (Moreto et al. 2011) e com os granitos Serra Dourada (Feio et al. 2013) e 

Planalto (Feio et al. 2012). Por outro lado, o Trondhjemito Água Fria ocorre aos arredores da 

cidade de Xinguara intrusivo no Grupo Sapucaia e no Ortognaisse Caracol (Leite 2001, Leite 

et al. 2004). Ele apresenta xenólitos dessa última unidade, exibindo sinais de assimilação, sendo 

contemporâneo ao Granito Xinguara (Leite & Dall’Agnol 1997), como evidenciado pela 

ocorrência de bandamento definido pela alternância destas duas unidades. De modo geral, essas 

rochas mostram bandamento composicional, com camadas definidas por variação modal de 

biotita, de direção NW-SE a WNW-ESE para o Trondhjemito Rio Verde e E-W para o 

Trondhjemito Água Fria, frequentemente com mergulhos subverticais (Leite 2001, Feio 2011). 

No entanto, no Trondhjemito Água Fria, próximo ao contato com o Granito Xinguara, o 

mergulho varia de 60° para S e SW ou para NE (Leite et al. 2004). Os autores descrevem 

xenólitos de anfibolitos e dobras complexas que afetam o bandamento, as quais podem ser 

truncadas por veios graníticos e zonas de cisalhamento sinistral. O trondhjemito de Ourilândia 

está em contato com rochas da Suíte Sanukitoide Ourilândia, Granito Boa Sorte e com o Granito 

Seringa. Ele é levemente deformado, apresenta textura porfirítica, enclaves máficos e 

fenocristais euédricos de plagioclásio, caracterizados por um intenso grau de saussuritização.  

De forma geral, biotita é a principal fase máfica dessas rochas. No Trondhjemito Rio 

Verde os minerais acessórios primários são compostos por allanita, ilmenita e zircão enquanto 

albita, clorita, escapolita, biotita esverdeada, apatita, epidoto, carbonato, magnetita e rutilo 

compõem os minerais secundários. No Trondhjemito Água Fria os minerais acessórios 

primários são representados por epidoto, titanita, apatita, zircão e opacos e os secundários por 

muscovita, sericita, epidoto e titanita (Leite 1995, Leite & Dall’Agnol 1997). Enquanto no 

trondhjemito de Ourilândia biotita e epidoto compõem os minerais varietais. Titanita, apatita, 

zircão e anfibólio formam a mineralogia acessória primária e clorita, muscovita e epidoto a 

secundária. Nascimento et al. (2021) estimaram condições moderadas de oxidação (–0,5 < 

NNO < +0,5) para estas rochas e temperaturas de saturação de apatita entre 907–772° C. 

Geothermômetros e geobarômetros baseados em composições de anfibólio forneceram 

temperaturas > 800 ºC e condições de pressão entre 580–263 MPa, respectivamente.  

Em termos de geoquímica, a Suíte Trondhjemítica Rio Verde mostra afinidade com a 

série cálcio-alcalina baixo-K. Testes de modelagem geoquímica realizada por Leite et al. (2004) 

indicaram que o Trondhjemito Água Fria poderia ser gerado a partir de 5 a 10% de fusão parcial 

de metabasaltos de composição similar àqueles do Grupo Andorinhas, mas previamente 
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transformados para granada-anfibolitos. Já o trondhjemito de Ourilândia mostra algumas 

particularidades em relação aos TTG e sua origem foi atribuída à fusão parcial de metabasaltos 

seguida de interação com magmas dioríticos derivados do manto enriquecido (Silva et al. 2018, 

este estudo). Dados isotópicos de Hf obtidos por LA-ICP-MS em zircão forneceram valores de 

εHf(2,92 Ga) variando de condríticos a subcondríticos (+2,3 e –3,5) e Hf-TDM
C entre 3,2–3,5 Ga, o 

que sugere uma origem juvenil, mas com participação de componentes crustais (Capítulo 4).  

1.5.3.7 Suíte Granodiorítica Nova Canadá 

Oliveira et al. (em preparação) propõem a Suíte Granodiorítica Nova Canadá para 

agrupar plútons granodioríticos de afinidade sódica e assinatura geoquímica particular (TTG 

transicional), caracterizada por alto conteúdo de Ba-Sr. Essas rochas afloram no Terreno 

Sapucaia e na porção norte do Domínio Rio Maria: (i) Granodiorito Nova Canadá (Leite-

Santos & Oliveira 2016), individualizado a partir do Complexo Xingu por Leite-Santos et al. 

(2010) na porção leste de Água Azul do Norte, nas proximidades de Vila Nova Canadá, datado 

em ~2,87 por U-Pb SHRIMP em zircão (Leite-Santos 2016) e em ~2,89 Ga por evaporação de 

Pb em zircão (Oliveira D.C. et al. 2010); (ii) Granodiorito Pantanal (sem datação) foi 

primeiramente descrito e denominado por Teixeira et al. (2013) a partir de mapeamento 

geológico de semidetalhe na porção norte–noroeste da cidade de Sapucaia e à sul de Vila 

Jussara; (iii) Granodiorito Bonito, situado na porção sul de Água Azul do Norte (extremo 

norte do Terreno Rio Maria), foi diferenciado a partir do Complexo Xingu e primeiramente 

descrito por Silva & Oliveira (2013). Recentemente foi denominado por Oliveira et al. (em 

preparação) e datado em 2,87 Ga por U-Pb SHRIMP em zircão (Leite-Santos 2016); e (iv) 

Granodiorito Carapanãzinho, datado em 2,84-2,85 Ga por U-Pb SHRIMP em zircão (Souza 

D.B. 2018), é aqui proposto para se referir a pequenos stocks granodioríticos, que foram 

identificados e primeiramente descritos por Souza D.B. (2018) e Silva-Silva et al. (2020) aos 

arredores de Tucumã (noroeste do Terreno Rio Maria), região até então mapeada como 

Granodiorito Rio Maria em trabalhos regionais (Vasquez & Rosa-Costa 2008). 

O Granodiorito Nova Canadá, apresenta baixa assinatura radiométrica, é intrusivo no 

Complexo Gnáissico Água Azul ao oeste, onde ocorrem enclaves de gnaisses tonalíticos com 

tamanhos métricos a centimétricos e formato alongado de acordo com a foliação. O contato 

leste é delimitado por uma extensa falha N-S com o Ortognaisse Colorado (2,87 Ga) (Figura 

13h). Na porção sul, ocorre uma zona de cisalhamento de aproximadamente 20 km de extensão, 

de direção NW-SE, onde estão alojadas lentes de TTG e do Grupo Sapucaia. Enquanto isto, na 

porção norte, também ocorre uma zona de cisalhamento NE-SW de escala crustal com pequena 
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inflexão para E-W e cinemática sinistral, paralela à zona de cisalhamento do Granodiorito Água 

Limpa, onde estão alojados megaxenólitos de TTG e greenstone belt alinhados segundo o trend 

NE-SW e com foliações de mesma direção (transposição?). O Granodiorito Pantanal, por sua 

vez, é intrusivo no Ortognaisse Colorado e intrudido pela Suíte Vila Jussara. Ocorrem na forma 

de serras e colinas suaves cobertas por vegetação fechada (Teixeira et al. 2013), destacando-se 

nas imagens de radar. Mostra anomalia radiométrica moderada em contraste ao baixo sinal do 

Ortognaisse Caracol. O Granodiorito Bonito forma um grande batólito com > 610 km2, 

intrusivo no Grupo Sapucaia e Ortognaisse Caracol ao norte e no Tonalito Mogno ao sul e leste; 

enquanto ao oeste ele é cortado pelos granitos Seringa e São João. Finalmente, o Granodiorito 

Carapanãzinho ocorre como pequenas lentes ou plútons, dispostos na direção NW-SE e E-W, 

com ~10 km de comprimento, levemente deformados e intrusivos no Granito Manelão (Suíte 

Xinguara), com feições que indicam baixo contraste de viscosidade entre estas unidades (Souza 

D.B. 2018, Silva-Silva et al. 2020). 

A Suíte Nova Canadá é formada por granodioritos com textura heterogranular ou 

porfirítica, com ocorrência subordinada de monzogranitos, que mostram fenocristais de 

feldspatos em matriz de granulação fina a grossa. São rochas moderadamente deformadas, com 

foliação definida pela orientação preferencial de biotita e feldspato, de acordo o trend regional 

NW-SE a E-W. As bordas dos batólitos mostram foliação milonítica bem definida concordante 

à trama regional, sugerindo a existência de zonas de cisalhamento de escala crustal. No 

Granodiorito Nova Canadá a foliação mostra altos e médios mergulhos (89° a 30°) para NE e 

SW. Em direção as zonas de cisalhamento que delimitam o batólito nas porções norte e sul, a 

foliação torna-se mais evidente, com cominuição dos cristais e estiramento mineral (Leite-

Santos & Oliveira 2016). Por outro lado, o Granodiorito Bonito mostra foliação NW-SE e, mais 

raramente, E-W e NE-SW, com mergulhos baixos a altos (20° a 80°) definindo um padrão 

circular, com mergulhos para NE, SW, NW e N, indicando uma estruturação dômica. A biotita 

ocorre como única fase varietal enquanto muscovita, epidoto, allanita, apatita, titanita e opacos 

formam os minerais acessórios primários e sericita-muscovita, clorita, carbonato, escapolita, 

titanita e epidoto (associado à saussuritização do plagioclásio) compõem as fases secundárias. 

Nestas rochas, microestruturas de recristalização em quartzo e feldspatos são feições comuns.  

De forma geral, os granodioritos da Suíte Nova Canadá apresentam afinidade cálcico-

alcalina peraluminosa de baixo-K, altos conteúdos de NaO2, enriquecimento em LILE (Ba e 

Sr), com altas razões (La/Yb)N e ausente anomalia de Eu, o que conferem uma assinatura 

geoquímica particular em relação as demais suítes granitoides arqueanas da Província Carajás 

(Oliveira et al. em preparação). As altas razões La/Yb sugerem que essas rochas foram 
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derivadas a partir de magmas gerados em elevadas pressões (1,0–1,5 GPa), no campo de 

estabilidade da granada. Embora estas rochas tem sido correlacionadas com os TTG 

transicionais do Cráton Yilgarn (Champion & Smithies 2001, 2007), a origem da Suíte Nova 

Canadá permanece incerta. Uma interpertação preliminar indica que os magmas geradores 

dessas rochas poderiam ser derivados de fusão parcial de basaltos enriquecidos seguido de 

hibridização com magmas graníticos.  

1.5.4 Magmatismo cálcico-alcalino 

1.5.4.1 Suíte Sanukitoide Rio Maria 

O Granodiorito Rio Maria foi primeiramente descrito e denominado por Dall´Agnol et 

al. (1986), aos arredores do município de Rio Maria, como um batólito orientado na direção E-

W, intrusivo nas unidades TTG e greenstone belts, formado essencialmente por granodioritos, 

com tonalitos subordinados. Eles são compostos por plagioclásio fortemente saussuritizado e 

apresentam anfibólio, biotita e epidoto como as principais fases máficas, com presença 

marcante de enclaves máficos orientados preferencialmente de acordo com a foliação. 

Posteriormente, vários corpos foram correlacionados ao Granodiorito Rio Maria, na porção sul 

do Terreno Rio Maria, por exemplo, entre os municípios de Pau D’Arco e Redenção foi descrito 

um grande batólito orientado na direção E-W e correlacionado a esta unidade (Althoff et al. 

2000, Rolando & Macambira 2003, Oliveira et al. 2009, Vasquez & Rosa-Costa 2008), assim 

como nas áreas de Tucumã-Ourilândia (Araújo & Maia 1991, Macambira & Vale 1997, Avelar 

et al. 1999) e Xinguara (Leite et al. 2004), além de corpos satélites espalhados pelo Terreno 

Rio Maria (Oliveira et al. 2009, Santos-Silva et al. 2021). Neste contexto, a Suíte Sanukitoide 

Rio Maria foi proposta por Oliveira et al. (2011) para agrupar o Granodiorito Rio Maria 

(área tipo Bannach) com enclaves máficos e rochas intermediárias associadas, incluindo rochas 

acamadadas. Os autores também integraram nesta suíte o Granito Rancho de Deus (Dias S.B. 

2009) e o Quartzo-Diorito Parazônia (Guimarães F.V. 2009), este último redefinido a partir 

do Tonalito Parazônia (Docegeo 1988, Huhn et al. 1988) e previamente correlacionado ao 

Granodiorito Rio Maria (Medeiros & Dall’Agnol 1988).  

A Suíte Rio Maria é caracterizada por assinatura cálcio-alcalina moderado-K, com alto-

Mg (Mg#>0,40) e baixo-Ti, com altos conteúdos de elementos compatíveis (e.g., Cr e Ni) e 

incompatíveis (e.g., Ba, Sr), para um determinado teor de SiO2, caracterizando uma típica suíte 

SNK, formada a partir de fusão parcial do manto enriquecido (Oliveira et al. 2011, Semprich 

et al. 2015). Neste contexto, com base na modelagem geoquímica, Oliveira et al. (2011) 
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indicam que os magmas geradores da Suíte Rio Maria foram formados por 9–14% de fusão a 

partir do manto metassomatizado por 20–30% de melt tipo-TTG em diferentes profundidades. 

Por outro lado, combinando modelagem termodinâmica e com modelagem de elementos-traços, 

Semprich et al. (2015) sugeriram que a geração de magmas SNK requer 50–65% de fusão 

parcial do manto metassomatizado por 70–50% de melt tipo-TTG, deixando um resíduo livre 

de granada. Além disso, eles indicam que as condições P-T de fusão parcial variam com a 

composição da mistura dos componentes derivados da crosta e do manto; no entanto, dentro de 

uma faixa de 1100–1250 °C e 2,0–3,2 GPa. As unidades da Suíte Rio Maria foram datadas entre 

2,89–2,85 Ga, com pico de cristalização em 2,87 Ga, a partir de análises U-Pb e evaporação de 

Pb em zircão (Tabela 1; Pimentel & Machado 1994, Macambira & Lancelot, 1996, Avelar et 

al. 1999, Dall’Agnol et al. 1999, Rolando & Macambira 2003, Guimarães F.V. 2009, Almeida 

et al. 2013). Oliveira et al. (2009) indicam que o Granodiorito Cumaru descrito como dois 

stocks próximo ao flanco sul da Serra do Gradaús e datado em ~2,82 Ga por evaporação de Pb 

(Lafon & Scheller 1994, Santos & Leonardos 1995) teria afinidade com o Granodiorito Rio 

Maria.  

De modo geral, os granitoides da Suíte Rio Maria mostram paragênese acessória 

secundária formada por epidoto, clorita, titanita, sericita, biotita, calcopirita e pirita, 

disseminada em batólitos alongados E-W a WNW-ESE, os quais são espacial e temporalmente 

associados a zonas de cisalhamento transpressivas subverticais de escala regional (Figura 13h). 

Além desta estruturação tabular geneticamente associada a zonas de cisalhamento, nos 

domínios de menor strain dos batólitos, eles apresentam foliação de direção WNW-ESE a E-

W, subvertical, definida pela orientação preferencial de feldspatos, anfibólio e biotita. Esta 

trama foi interpretada em um contexto de cristalização sincinemática e resfriamento subsolidus 

assistido por deformação (Oliveira et al. 2009), o que permite compreender a formação da 

paragênese secundária destas rochas como produto de alteração deltérica tardi- a pós-

magmática, ao invés de metamorfismo sob fácies xisto verde. A temperatura e os fluidos 

envolvidos na geração desta paragênese secundária são provenientes do próprio magma em 

cristalização, permitindo que seus próprios fluidos alterem a mineralogia primária. Em outras 

palavras, todas essas transformações ocorrem dentro do “mundo ígneo”, o que leva a não 

recomendação da utilização do prefixo “meta” para classificar dessas rochas.  

1.5.4.2 Suíte Sanukitoide Água Limpa 

Oliveira et al. (em preparação) propõem a Suíte Sanukitoide Água Limpa para agrupar 

dois batólitos datados em 2,87 Ga por U-Pb SHRIMP em zircão (Gabriel 2014) e orientados na 
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direção E-W, nas proximidades de rios homônimos, entre o município de Água Azul do Norte 

e Vila Nova Canadá (Gabriel et al. 2010, Sousa et al. 2010, Oliveira D.C. et al. 2010, Gabriel 

& Oliveira 2014). (i) Granodiorito Água Limpa, com ~40 km de comprimento é intrusivo no 

Complexo Gnáissico Água Azul (Oliveira et al. em preparação) ao sul e cortado pelo Granito 

Boa Sorte ao norte (Rodrigues et al. 2014). (ii) Granodiorito Água Azul, com ~20 km de 

comprimento, é intrusivo no Grupo Sapucaia e no Complexo Gnáissico Água Azul (Oliveira et 

al. em preparação). Imagens de radar e aerogeofísicas (magnetométricas e radiométricas) 

indicam a presença de pelo menos uma zona de cisalhamento cortando a borda sul do batólito 

granodiorítico Água Azul, que pode atingir extensão de ~25 km (Gabriel & Oliveira 2014). Já 

o Granodiorito Água Limpa mostra deformação mais intensa em direção norte do batólito, 

sugerindo a existência de zonas de cisalhamento de escala crustal, também confirmadas por 

imagens aerogeofísicas. No contato com o Grupo Sapucaia, o Granodiorito Água Azul pode 

ocorrer fortemente deformado e apresentar feições como xistosidade e boudinagem de veios de 

quartzo; enquanto, nos domínios de maior strain do Granodiorito Água Limpa foram descritas 

feições como dobras de arrasto, dobras ptigmáticas e dobras fechadas com planos axiais 

paralelos à foliação regional. A trama e indicadores cinemáticos dessas rochas sugerem 

deformação sintectônica sob regime transpressivo sinistral, durante encurtamento horizontal N-

S (Gabriel & Oliveira 2014).  

O granodioritos Água Limpa e Água Azul apresentam subordinados tonalitos e 

monzogranitos. Em geral, estas rochas mostram textura porfirítica, com fenocristais de 

feldspatos euédricos definindo uma trama de direção E-W, que mergulha em moderado a alto 

ângulo (> 50°) para S ou N; entretanto, nos domínios de maior strain, os granitoides da Suíte 

Sanukitoide Água Limpa mostram foliação milonítica subparalela à foliação magmática, que 

também apresenta moderados a altos ângulos de mergulho (> 50°) para S ou N. Esta trama 

milonítica é caracterizada por porfiroclastos de feldspatos grossos rotacionados e contornados 

por matriz de granulação fina a média formada por quartzo, feldspatos e minerais máficos. Uma 

feição frequente nestas rochas é a presença de enclaves máficos, com tamanhos que variam de 

decimétricos a centimétricos e alongados de acordo com a foliação. Biotita e anfibólio são os 

principais minerais ferromagnesianos. Os minerais acessórios primários são constituídos por 

epidoto, titanita, allanita, zircão, apatita, muscovita, magnetita e restritamente turmalina. Os 

minerais acessórios secundários são epidoto, sericita, clorita, titanita, carbonato, escapolita, 

pirita, calcopirita e goethita (Gabriel & Oliveira 2014). O Granodiorito Água Azul contém 

pirita, calcopirita e goethita, enquanto no Granodiorito Água Limpa ocorre titanita associada à 

magnetita. No Granodiorito Água Limpa a magnetita é melhor desenvolvida e mais abundante 
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do que no Granodiorito Água Azul, que apresenta cristais de magnetita pobremente 

desenvolvidos e menos abundantes. Isto está de acordo com os dados de susceptibilidade 

magnética (SM) que mostram menores valores de SM para o Granodiorito Água Azul (4,10x10-

4 SIv) em relação ao Granodiorito Água Limpa (17,54x10-4 SLv) (Gabriel & Oliveira 2013). 

Estes autores estimaram condições de fO2 entre os tampões HM e FMQ para estas rochas. 

Geoquimicamente, os granitoides da Suíte Sanukitoide Água Limpa são enriquecidos 

em SiO2, com conteúdo variando entre 58–72%, apresentam moderados a altos valores do Mg# 

(0.4–0.6) e moderados conteúdos de K (K2O = 2–4%), mostrando afinidade com as séries 

cálcico-alcalinas de moderado-K. Essas rochas são metaluminosas, com uma correlação 

negativa para CaO, Fe2O3, MgO, TiO2 e Al2O3, e positiva para o K2O e para a razão K2O/Na2O 

com o aumento de SiO2, a partir dos tonalitos e granodioritos ricos em anfibólio, em direção a 

variedades granodioríticas dominadas por biotita (mais evoluídas). Nessas rochas Sr, Y, Zr, 

#Mg, Ni e Cr decrescem, enquanto Rb e Ba aumentam com o aumento dos teores de SiO2. O 

Em geral, os padrões de ETR mostram importante fracionamento de ETRP em relação aos 

ETRL, com moderadas a altas razões (La/Yb)N = 18–170, com anomalias de Eu ausentes ou 

pouco expressivas (Eu/Eu* = 0.7–1.1). O Granodiorito Água Limpa mostra um aumento 

significativo das razões La/Yb e um decréscimo acentuado de Rb em relação ao Granodiorito 

Água Azul, o que pode indicar um maior grau de diferenciação magmática do primeiro, com 

importante fracionamento de anfibólio e biotita (Gabriel & Oliveira 2014). Dados 

geocronológicos obtidos por evaporação de Pb em zircão forneceram idade de cristalização em 

2879 ±1,1 Ma para o Granodiorito Água Limpa (Gabriel et al. 2010, Sousa et al. 2010) e em 

2870,8±4,6 Ma para o Granodiorito Água Azul (Gabriel et al. 2010, Sousa et al. 2010). 

Enquanto, dados preliminares adquiridos por U-Pb SHRIMP em zircão para duas amostras de 

cada unidade forneceram idade de cristalização em 2870,2±3,6 Ma e 2871,3±3,9 Ma para o 

Granodiorito Água Limpa e em 2872±4,6 Ma e 2869,8±4,2 Ma para o Granodiorito Água Azul, 

além de zircões mais antigos de ~2,92 Ga (Gabriel 2014). 

1.5.4.3 Suíte Sanukitoide Ourilândia 

Docegeo (1988), Araújo & Maia (1991) e Macambira & Vale (1997) reconheceram a 

ocorrência do Granodiorito Rio Maria nas regiões de Tucumã e Ourilândia. Em seguida, Avelar 

et al. (1999) obtiveram idade de ~2,85 Ga por evaporação de Pb para uma amostra dessa 

unidade. No entanto, nos mapas de escala regional apresentados por Araújo & Maia (1991) e 

por Macambira & Vale (1997), e posteriormente reproduzidos por Vasquez & Rosa-Costa 

(2008), os autores superestimaram o volume de rochas com afinidade SNK aflorantes nesta 
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área, além disto estudos subsequentes baseados em mapeamento geológico de semidetalhe, 

petrografia e geoquímica indicaram que os SNKs de Ourilândia apresentam particularidades 

litológicas com relação ao Granodiorito Rio Maria (Santos et al. 2013a, Santos & Oliveira 2016, 

Silva et al. 2018). Nesta tese tais diferenças são destacadas, com a proposta de uma nova 

unidade litoestratigráfica para denominar os SNKs de Ourilândia. O trabalho de Santos & 

Oliveira (2016) representa um avanço no entendimento sobre as naturezas das fontes e 

processos de formação dos SNKs de Ourilândia, enquanto Santos et al. (2013a) obtiveram 

idades de 2,88–2,87 Ga pelo método de evaporação de Pb em zircão. Ambos os autores 

correlacionaram essas rochas com o Granodiorito Rio Maria. 

De modo alternativo, Silva et al. (2018) e Silva & Oliveira (2019) (Capítulo 2) 

classificaram os SNKs de Ourilândia como suíte Mg-K, e destacaram que essas rochas 

apresentam uma correlação sinplutônica com a suíte Fe-K (BG e CAAK). Em seguida, Silva et 

al. (submetido) (Capítulo 3) agruparam estas rochas no Complexo Plutônico Ourilândia, 

definido para denominar de modo integrado os granitoides mesoarqueanos estudados, incluindo 

SNK e BG, com subordinado CAAK e granitoides tipo-TTG. Estes autores indicaram que a 

crosta de Ourilândia do Norte é diferente do Terreno Granito-Greenstone de Rio Maria, 

entretanto ela apresenta algumas características litológicas e estruturais similares àquelas 

identificadas na área de Canaã dos Carajás (Feio et al. 2013), como a predominância de BGs 

em relação às suítes TTG (Silva et al. submetido) e a presença de associações charnoquíticas 

neoarqueanas (Feio et al. 2012, Felix et al. 2020). Em outras palavras, as associações litológicas 

e os padrões estruturais da crosta de Ourilândia do Norte mostram similaridades com a área de 

Canaã dos Carajás.  

Mais recentemente, no último artigo vinculado a esta tese (Capítulo 4) foi apresentada 

uma redefinição estratigráfica para a área de estudo, onde o Complexo Plutônico Ourilândia foi 

desmembrado em cinco suites (Figura 19), das quais a Suíte Sanukitoide Ourilândia foi 

proposta para agrupar o Granodiorito Arraias (2,92 Ga) e o Complexo Tonalito-

Granodiorito Ourilândia (2,88 Ga). Além disto, Oliveira et al. (em preparação) sugerem 

integrar nesta suíte o Complexo Tonalítico Campina Verde (Feio et al. 2013), devido as 

similaridades texturais, composicionais e geocronológicas desta unidade com o Complexo 

Tonalito-Granodiorito Ourilândia. 

1. O Granodiorito Arraias foi denominado para se referir a dois stocks cônicos 

alongados na direção E-W, compostos por granodioritos e subordinados monzogranitos e 

quartzo monzodioritos, mapeados à sudeste da cidade de Ourilândia do Norte. O Granodiorito 

Arraias forneceu idade de cristalização em 2924,3±8,2 Ma por U-Pb SHRIMP em zircão 
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(Tabela 3, este estudo), é intrusivo no Grupo Tucumã-Gradaús e é cortado pelo Complexo 

Ourilândia e pelo Granito Boa Sorte (Figura 19), representando uma geração mais antiga de 

SNKs até então não registrada na Província Carajás. Ele é caracterizado por textura porfirítica 

com fenocristais centimétricos de feldspatos imersos em matriz fina a média, além de feições 

de campo que indicam processos cumuláticos, como a ocorrência de aglomerados de 

fenocristais de feldspatos e enclaves máficos. 

2. O Complexo Tonalito-Granodiorito Ourilândia aflora aos arredores do município 

de Ourilândia do Norte como um batólito cônico alongado na direção ENE-WSW. Ele é 

composto por granodioritos e tonalitos com ocorrência subordinada e localizada de stocks ou 

lentes de quartzo monzodioritos, quartzo dioritos e dioritos. De modo geral, estas rochas são 

caracterizadas por textura equigranular, pela presença de hornblenda varietal e ocorrência de 

enclaves máficos, que frequentemente mostram relações de mingling com os granitoides 

hospedeiros. O Complexo Ourilândia foi datado em ~2886 ± 14 Ma por U-Pb SHRIMP em 

zircão (Tabela 3; este estudo) e 2,88–2,85 Ga por evaporação de Pb em zircão (Avelar et al. 

1999, Santos et al. 2013a). É intrusivo em gnaisses indiferenciados do Complexo Xingu 

(Vasquez & Rosa-Costa 2008) a norte e no Grupo Tucumã-Gradaús (Santos-Silva et al. 2021) 

a sudoeste, além de ser cortado a leste pelos granitos Boa Sorte (Rodrigues et al. 2014, este 

estudo) e Seringa (Paiva Júnior et al. 2011). Ele também integra lentes de granodiorito 

heterogranular que ocorrem no Granito Boa Sorte (Figura 19), as quais indicam que os magmas 

geradores destas unidades coexistiram sob baixo contraste de viscosidade. Além da textura 

heterogranular, esses granodioritos mostram particularidades mineralógicas, como a ausência 

de hornblenda varietal, representando a variedade mais evoluída do Complexo Ourilândia;  

3. O Complexo Tonalítico Campina Verde foi definido próximo à Vila Planalto como 

tonalitos com anfibólio e subordinados granodioritos, monzogranitos e dioritos, datados em 

2,88–2,85 Ga por U-Pb LA-ICP-MS e evaporação de Pb em zircão (Feio et al. 2013, Moreto et 

al. 2015a) (Tabela 3, Figura 13h). Ele ocorre em contato com as rochas 

metavulcanossedimentares do Grupo Grão-Pará, com o Trondhjemito Rio Verde e com os 

granitos Cruzadão e Serra Dourada. Feio et al. (2013) indicam que os granitoides deste 

complexo também são caracterizados pela presença de enclaves máficos, apresentam 

variedades litológicas dominadas por hornblenda ou por biotita e mostram textura equigranular 

média a grossa ou porfirítica, com fenocristais de plagioclásio imersos em matriz fina a grossa. 
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Figura 19 – Mapa geológico da área de Ourilândia do Norte proposto neste estudo (Capítulo 4). 
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A trama destas rochas é formada por foliação E-W a ENE-WSW, com variações locais 

para WNW-ESE e mergulhos de moderado a alto ângulo (> 50°). Nos domínios de menor 

strain, que frequentemente estão localizados nas porções centrais dos batólitos, a foliação é 

definida pela orientação preferencial de cristais euédricos de feldspatos e minerais máficos. 

Enquanto, nos domínios de maior strain, localizados aos arredores das bordas dos plútons, 

comumente ocorre foliação milonítica, com variada intensidade e em geral subparalela a trama 

magmática. Estas feições indicam que os corpos da Suíte Sanukitoide Ourilândia são limitados 

por zonas de cisalhamento de escala regional, que estão intimamente relacionadas aos 

mecanismos de transporte e colocação dos magmas (Santos & Oliveira 2016, Silva et al. 2018, 

este estudo). O Granodiorito Arraias é afetado por leve deformação, caracterizada por uma 

trama planar de direção E-W, com mergulho variando de moderado a alto ângulo (> 50°) para 

N ou S, definida pela orientação preferencial de feldspatos e minerais máficos. Os granitoides 

do Complexo Tonalítico Campina Verde são caracterizados por uma marcante foliação 

magmática que segue o trend regional E-W, exibindo alinhamento dos cristais de plagioclásio 

e minerais máficos. Localmente, a foliação é transposta para N-S ou NE-SW (Feio et al. 2013). 

Em geral, os enclaves máficos destas rochas ocorrem alongados de acordo com a direção 

principal da foliação. 

Em termos de mineralogia, a hornblenda, biotita e epidoto representam as principais 

fases máficas das unidades da Suíte Sanukitoide Ourilândia. Entretanto, para a variedade 

granodiorito heterogranular do Complexo Ourilândia, a hornblenda ocorre apenas como uma 

fase acessória, representando a variedade litológica mais evoluída desta unidade. No 

Granodiorito Arraias e no Complexo Ourilândia, os minerais acessórios primários são 

representados por epidoto, titanita, apatita, zircão, ilmenita ± magnetita, enquanto clorita, 

epidoto, biotita, titanita, clinozoisita, ilmenita, ± hematita (martita), pirita e calcopirita 

compõem os minerais acessórios secundários (Santos & Oliveira 2016, Silva et al. 2018, 

Nascimento et al. 2021). Nos tonalitos e rochas associadas do Complexo Campina Verde, Feio 

et al. (2013) descrevem zircão, apatita, allanita, titanita e opacos como minerais acessórios 

primários e escapolita, albita, opacos, actinolita ± epidoto ± sulfetos ± clorita ± quartzo como 

fases acessórias secundárias. A formação das fases secundárias do Granodiorito Arraias e do 

Complexo Ourilândia foi interpretada como uma decorrência de reações de hidratação em 

condições de resfriamento, assistido por deformação, durante os estágios tardi- a pós-

magmático, em que os fluidos envolvidos nesta alteração são derivados da própria evolução 

magmática (Silva et al. submetido, Capítulo 3). 
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De modo geral, nos granitoides da Suíte Sanukitoide Ourilândia ocorrem 

microestruturas de recristalização dinâmica, geminação de deformação, mimerquitas, bandas 

de deformação, kink bands e outras feições deformacionais (Feio et al. 2013, Santos & Oliveira 

2016, Silva et al. 2018, este estudo). As microestruturas de recristalização dinâmica em quartzo 

e feldspatos indicam que a deformação ocorreu em temperaturas acima de 500 ° C e em taxa de 

deformação relativamente baixa, enquanto a presença de microestrutura poligonal (tríplice) foi 

interpretada como uma decorrência de recristalização estática pós-deformacional em ~ 500 ºC, 

compatível com fácies xisto verde alto a anfibolito baixo (Silva et al. 2018, este estudo). A 

presença de microfraturas em feldspato preenchidas por minerais residuais indica deformação 

na presença de melt em temperatura próxima ao solidus, o que confirma a natureza sintectônica 

e história de resfriamento dos SNKs desta suíte. Nascimento et al. (2021) calcularam 

temperaturas 738–785 ºC por geotermômetros baseados em composições de anfibólio e 

interpretaram estes resultados como sendo valores de temperaturas próximas ao solidus, como 

uma consequência de reequilíbrio composicional durante resfriamento tardi- a pós-magmático, 

assistido por deformação (Nascimento et al. 2021, Silva et al. submetido). Isso permite 

descartar condição crescente de temperatura após a cristalização destas rochas e sugere que elas 

experimentaram deformação dúctil (durante resfriamento) sem metamorfismo. Entretanto, o 

papel da deformação no reequilíbrio das temperaturas obtidas com base na composição dos 

anfibólios é desconhecido, uma vez que, menores temperaturas e a presença de água poderiam 

ser suficientes para viabilizar este processo de reequilíbrio.  

Em relação as condições de cristalização dos magmas geradores dos granitoides da Suíte 

Sanukitoide Ourilândia, Nascimento et al. (2021) estimaram temperaturas de cristalização entre 

959–738 °C para amostras representativas do Complexo Ourilândia e do Granodiorito Arraias, 

a partir de geotermômetros baseados na saturação de apatita em rocha total e em composições 

de anfibólios. Geobarômetros baseados na composição de anfibólios permitiram estimar 

pressões de 300–80 MPa, indicando que os magmas geradores da Suíte Sanukitoide Ourilândia 

foram colocados em profundidade relativamente rasa (3–10 km), na crosta superior. 

Nascimento et al. (2021) ainda indicaram que essas rochas apresentam razões Fe/(Fe+Mg) em 

biotita, anfibólio e rocha total compatíveis com condição intermediária a alta de fugacidade de 

oxigênio, acima do tampão óxido de níquel-níquel (NNO). Além disto, estes autores assumiram 

a presença de conteúdos relativamente altos de água nos magmas geradores de SNK (> 5%). 

Estes resultados de química mineral estão de acordo com os dados de petrologia magnética 

(Nascimento et al. 2022). Se comparado aos BG e CAAK que apresentam maiores valores de 

susceptibilidade magnética (SM) que variam entre 0.23x10-3 e 13.10x10-3 SI, os menores 
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valores deste parâmetro (0.08x10-3 e 8,91x10-3 SI) e a escassez de magnetita no Complexo 

Ourilândia tem sido explicados pela formação precoce de epidoto, que inibe a formação de 

magnetita devido à captura do ferro durante a evolução magmática, ou mesmo em decorrência 

dos processos magmáticos tardios, provavelmente responsáveis pela desestabilização da 

magnetita. Isto poderia explicar a natureza oxidada destas rochas, mesmo com o conteúdo 

modal restrito de magnetita. Por outro lado, as condições de fugacidade do Granodiorito Arraias 

(SM entre 0.81x10-3 e 6,33x10-3 SI) e da variedade heterogranular (3,37x10-3 a 6,74x10-3 SI) 

do Complexo Ourilândia foram estimadas em torno do tampão ∆NNO + 1,0, no campo de 

estabilidade da magnetita.  

Em termos de litoquímica, as rochas da Suíte Sanukitoide Ourilândia apresentam 

afinidade com as séries cálcico-alcalinas e são essencialmente metaluminosas. Se comparado 

aos BGs, os granodioritos e tonalitos do Complexo Ourilândia e os granodioritos e 

monzogranitos do Granodiorito Arraias são menos evoluídos, com conteúdo mais amplos de 

SiO2 (60,1–70,6 %), moderado K2O (1,3–4,8 %) e moderadas razões K/Na (0,31–1,41, com 

baixos valores de Fe* (0,52–0,69) e altos de Mg# (0,44–0,63); baixos conteúdos de TiO2 (0,26–

0,67 %) e alto de CaO (1,83–4,90 %), o que reflete em altos valores das razões 

CaO/(Na2O+K2O) (0,20–0,81). Enquanto, moderados conteúdos de Al2O3 (13,8–15,8 %) e 

altos de MgO (1,4–4,4 %) são responsáveis por baixas razões Al2O3/(FeOt+MgO) (1,5–5,4). Já 

as variedades compostas por quartzo monzodiorito, (quartzo) diorito e enclaves máficos do 

Complexo Ourilândia mostram diferenças composicionais com relação aos granitoides 

(granodioritos e tonalitos). Além dos menores teores de SiO2 (55,5–58,6 %, 48,6–56,8 % e 

46,2–60,9 %, respectivamente), estas rochas podem ser subdivididas em dois grupos com base 

nos conteúdos de Al2O3, um com alta (16,5–20,7) e outro com baixa (7,7–14,9) alumina (Silva 

et al. submetido). De modo similar aos granitoides, essas rochas mostram baixos valores de Fe* 

(0,38–0,61) e altos valores de Mg# (0,53–0,75). Entretanto, apresentam ampla faixa de valores 

das razões K/Na (0,1–20) e dos conteúdos de TiO2 (0,19–0,68 %). Enquanto isto, Feio et al. 

(2013) indicaram que as rochas do Complexo Tonalítico Campina Verde são distintas dos TTGs 

arqueanos e definem uma série cálcico-alcalina expandida. Os granitoides com anfibólio 

varietal são metaluminosos, enquanto àqueles com biotita predominante são peraluminosas. 

Nesta tese e no trabalho de Oliveira et al. (em preparação) é indicado que estas rochas mostram 

características similares aos granitoides de afinidade SNK do Complexo Ourilândia, o que 

inclui a presença de anfibólio como importante fase máfica, afinidade com a série cálcico-

alcalina e conteúdos de SiO2, que variam de 62,9–69.0% para os granitoides do Complexo 

Campina Verde, os quais apresentam moderados conteúdos de K2O (1,3–4,9 %, com dois 
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valores outliers de 0,44 e 0,55), assinatura magnesiana (Mg# = 0,37–0,64, com um valor 

extremo de 0,30), baixa a moderada razão FeOt/(FeOt +MgO) = 0,50–0,76 (outlier de 0,81), 

além de idade entre 2,88–2,85 Ga (Tabela 3), coeva à formação dos demais SNKs da Província 

Carajás. Em termos de elementos traço, a Suíte Sanukitoide Ourilândia mostra enriquecimento 

relativo em elementos compatíveis (e.g., Cr e Ni) e incompatíveis, principalmente LILE (e.g., 

Sr e Ba) em relação a HFSE (e.g., Zr, Nb, Ta, Y e ETR). O Complexo Ourilândia e o 

Granodiorito Arraias são caracterizados por ausente ou suave anomalia de Eu (EuN/Eu * = 0,78-

1,09) e baixo ∑ETRL (28–224 ppm) se comparado aos BG e CAAK da área (EuN/Eu* = 0,3–

0,7; ∑ETRL = 120–471 ppm). Enquanto isto, as rochas intermediárias e enclaves máficos do 

Complexo Ourilândia apresentam anomalia de Eu que variam de negativa a positiva (Eu/Eu* = 

0,6–1,5) e baixos valores do ∑ETRL (6–208 ppm).  

As características geoquímicas da Suíte Sanukitoide Ourilândia têm sido interpretadas 

como uma herança da fonte, que é atribuída ao manto litosférico subcontinental enriquecido 

(Capítulos 3 e 4). Santos & Oliveira (2016) apontaram que as variedades compostas por 

granodiorito, tonalito e quartzo monzodiorito do Complexo Ourilândia apresentam altas razões 

Nb/Y e La/Yb, o que indica uma fonte mantélica modificada por melt tipo-TTG (Martin et al. 

2009), enquanto os enclaves máficos e (quartzo) dioritos têm baixas razões Nb/Y e La/Yb, o 

que sugere uma origem envolvendo fusão parcial do manto metassomatizado por fluidos 

crustais, em profundidades mais rasas do que a profundidade de formação dos magmas 

geradores dos granitoides. Em outras palavras, a formação dos enclaves máficos e dos (quartzo) 

dioritos da Suíte Sanukitoide Ourilândia é semelhante a petrogênese dos basalto-andesito-

dacito-riolitos (BADR) pós-arqueanos. Os padrões de ETR dos granodioritos, tonalitos e 

quartzo monzodioritos da Suíte Ourilândia mostram moderado a alto fracionamento de ETRL 

em relação aos ETRP, indicando que seus magmas foram gerados em torno de 30 a 50 km de 

profundidade, na zona de estabilidade da granada (1000–1500 MPa), enquanto no quartzo 

dioritos e enclaves máficos apresentam valores menores para as razões La/Yb, o que indica 

profundidades mais rasas de formação dos seus magmas, fora da zona de estabilidade da 

granada (<1000 MPa), em profundidades menores que 30 km. Além disto, os padrões de ETR 

das unidades da Suíte Ourilândia mostram uma concavidade negativa no ETRP, principalmente 

nas variedades granodiorito heterogranular e tonalito equigranular do Complexo Ourilândia, o 

que indicaria cristalização fracionada de anfibólio, piroxênio ou granada, ou a presença dessas 

fases no resíduo. Em diagrama multielementar, as rochas da Suíte Sanukitoide Ourilândia 

mostram anomalias negativas para Nb-Ta-P-Ti, que é uma assinatura comum em granitoides 

arqueanos e pós-arqueanos. De acordo com Martin et al. (2005), anomalias Nb-Ta-Ti podem 
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indicar a presença de anfibólio e/ou rutilo (ou ilmenita) no resíduo, enquanto anomalias 

negativas de P estão relacionadas aos baixos conteúdos modais de apatita. Em síntese, vale 

destacar que além de admitir diferentes agentes metassomáticos para as variedades litológicas 

da Complexo Ourilândia, sugere-se que durante a ascensão e colocação dos magmas geradores 

destas rochas houve a interação de diversos pulsos de afinidade SNK, os quais foram formados 

em diferentes níveis de profundidade do manto, caracterizado por diferentes graus de 

enriquecimento, conforme demostrado por balanço de massas e modelagem geoquímica no 

Capítulo 3 desta tese. Assim, é coerente assumir que estes pulsos primeiramente interagiram 

em nível mantélico, e depois, em níveis mais rasos, com magmas graníticos derivados da crosta.  

A assinatura isotópica de Hf em zircões do Complexo Ourilândia, bem como do 

Granodiorito Arraias mostrou um espectro relativamente amplo de variação, o que é típico dos 

SNKs de outros terrenos arqueanos (e.g., Moyen 2020). O granodiorito equigranular, principal 

variedade do Complexo Ourilândia (2,88 Ga) forneceu valores de εHf(2,88 Ga) variando entre +3,4 

a –2,0, o que é compatível com o modelo petrogenético adotado para estas rochas, que envolve 

uma fonte composta por dois componentes (manto–crosta). O Granodiorito Arraias (2,92 Ga) 

também forneceu valores condríticos a subcondríticos de εHf(2,92 Ga) (+1,9 a –4,4), os quais são 

mais negativos com relação aos valores obtidos pelo Complexo Ourilândia, o que pode indicar 

que o Granodiorito Arraias foi formado por uma fonte com maior participação da componente 

crustal em relação ao componente mantélico. As idades modelos crustais (Hf-TDM
C) da Suíte 

Sanukitoide Ourilândia variam do Paleoarqueano ao Mesoarqueano, onde os valores de Hf-

TDM
C variando de 3,4–3,1 Ga para o Complexo Ourilândia e de 3,6–3,2 Ga para o Granodiorito 

Arraias. Em geral, isto implica em um tempo de residência crustal menor para o primeiro se 

comparado ao último.  

Embora os granitoides da Suíte Sanukitoide Ourilândia apresentem assinatura isotópica 

variando de positiva a negativa, estas rochas foram formadas por fusão parcial do manto 

enriquecido e, nesta tese foram interpretadas como sendo um magmatismo juvenil 

mesoarqueano, com um componente crustal mais antigo do Paleoarqueano (Capítulo 4). Esta 

interpretação é baseada na propriedade de que os maiores valores de Hf-TDM
C estão diretamente 

relacionados aos valores mais negativos de εHf(t), os quais são correlacionados à componente 

crustal da fonte, o que possibilitou inferir que os maiores valores de Hf-TDM
C de cada unidade 

(~3,6 Ga para o Granodiorito Arraias e ~3,4 Ga para o Complexo Ourilândia) representam o 

tempo de residência da componente crustal envolvida na reciclagem mantélica para a geração 

destas rochas. Enquanto os menores valores de Hf-TDM
C, definidos em ~3,2 Ga para o 

Granodiorito Arraias e ~3,1 Ga para o Complexo Ourilândia, estão diretamente correlacionados 
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aos valores mais positivos de εHf(t) e foram interpretados como representativos do evento de 

extração mantélica dos magmas geradores destes granitoides diretamente do manto enriquecido 

no Mesoarqueano. 

1.5.4.4 Suíte Granodiorito-Granito Guarantã 

Trabalhos de mapeamento geológico de semidetalhe na área de Pau D'Arco combinados 

a estudos petrográficos e geoquímicos (Althoff et al. 2000, Almeida et al. 2008, Dias S.B 2009) 

demonstraram a existência de três batólitos nesta região: Granito Guarantã, Granodiorito 

Azulona e Granodiorito Trairão que apresentam assinatura composicional diferente (alto Ba-

Sr) dos típicos BGs, como os granitos Xinguara e Mata Surrão (Almeida et al. 2013). Essas três 

unidades foram integradas na Suíte Guarantã (Dias S.B. 2009, Almeida et al. 2010), em 

conjunto com pequenos stocks graníticos encontrados nas áreas de Bannach, além do 

Granodiorito Grotão (Guimarães et al. 2010), exposto à sudoeste de Xinguara. Essas rochas 

cortam a Suíte Tonalito-Trondhjemítica Mogno e foram descritas como leucogranodiorito-

granitos cálcico-alcalinos alto Ba-Sr (Almeida et al. 2010). Elas apresentam biotita como 

principal fase máfica, textura porfirítica ou equigranular e foram datadas em 2,87–2,86 Ga 

(Almeida et al. 2013) (Tabela 1). Seus plútons são alongados (direção E-W ou NW-SE) e 

geneticamente relacionados a zonas de cisalhamento transpressivas subverticais, concordantes 

à direção principal E-W a NW-SE (Figura 13h), frequentemente com mergulho para sul (Zona 

de Cisalhamento Pau D’Arco). Nos domínios de maior strain, essas rochas apresentam trama 

definida por foliação milonítica subvertical de direção WNW-ESE, associada a lineação de 

estiramento subhorizontal (Althoff et al. 2000, Dias S.B. 2009) e nos domínios de menor strain 

a trama é definida pela orientação preferencial de feldspatos e biotita, interpretada como 

produto de resfriamento sincinemático, com participação de deformação contínua a partir da 

cristalização magmática ao estágio subsolidus. Isto é coerente com a natureza da paragênese 

mineral secundária observada nestas rochas (epidoto, clorita, titanita, sericita, calcopirita e 

pirita), interpretada como produto de alteração tardi- a pós-magmática assistida por 

deformação.  

Com relação a petrogênese da Suíte Guarantã, destaca-se o trabalho de Almeida et al. 

(2010) que interpretaram a origem dos magmas geradores desta unidade com base em balanço 

de massas e modelagem geoquímica de elementos-traço combinado a observações de campo e 

petrografia. Os resultados indicam que os magmas geradores destes granitos e granodioritos são 

produtos de mistura em diferentes proporções de magmas de composição trondhjemítica tipo- 

TTG com magmas de composição granítica alto Ba-Sr (derivados da evolução de magmas 
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SNK). Em outras palavras, a origem e evolução destas rochas envolveram processos de 

hibridização entre magmas derivados do manto enriquecido (fonte de SNK) e da crosta oceânica 

hidratada (fonte de TTG). Oliveira et al. (em preparação) propuseram Suíte Granodiorito-

Granito Guarantã para se referir a esta unidade de origem híbrida e destacaram que no Terreno 

Rio Maria foram definidas duas suítes granodiorito-granítica de afinidade híbrida: Guarantã e 

Tucumã. Apesar da existência de algumas similaridades composicionais entre estas duas 

unidades, como por exemplo assinatura cálcico-alcalina alto K-Ba-Sr, elas diferem em termos 

de conteúdos de HFSE (e.g. Ti, Zr e ETR), valores de Mg# e certamente mostram diferenças 

nos membros finais envolvidos nos processos de mistura, sendo que a Suíte Tucumã é 

caracterizada por altos conteúdos de HFSE e altos valores da razão FeO/MgO, com relação a 

suíte Guarantã, e tem sido admitida como produto de hibridização entre magmas derivados do 

manto enriquecido e da crosta continental (Silva et al. 2018, este estudo), ao invés de uma crosta 

oceânica hidratada, conforme admitido como membro final de mistura para a geração da Suíte 

Guarantã (Almeida et al. 2010).  

1.5.4.5 Suíte Granodiorito-Granito Tucumã 

A área de Tucumã, anteriormente mapeada como Granodiorito Rio Maria em trabalhos 

regionais (Araújo & Maia 1991, Macambira & Vale 1997, Vasquez & Rosa-Costa 2008), foi 

alvo recente de mapeamento geológico na escala de semidetalhe pelo GPPG da UFPA (Souza 

D.B. 2018, Silva-Silva et al. 2020), o que permitiu redefinir seu quadro geológico e 

geocronológico. Os resultados de Souza D.B. (2018) e Silva-Silva et al. (2020) permitiram 

diferenciar quatro principais unidades mesoarqueanas, denominadas como: (i) Granito Manelão 

(alto-K; Suíte Granítica Xinguara); (ii) Tonalito Carapanã (tipo-TTG; Suíte Tonalito-

Trondhjemito Mogno); (iii) Granodiorito Carapanãzinho (tipo-TTG transicional; Suíte 

Granodiorítica Nova Canadá); e (iv) Granito Tucumã (alto-Ti e HFSE; tipo-Closepet; Suíte 

Granodiorito-Granito Tucumã) (Oliveira et al. em preparação, este estudo). A seguir foi 

apresentado os principais aspectos geológicos, petrográficos, geoquímicos e geocronológicos 

da Suíte Granodiorito-Granito Tucumã e comentado o estado da arte sobre o entendimento dos 

processos petrogenéticos que geraram as rochas desta unidade.  

A Suíte Granodiorito-Granito Tucumã, foi datada em 2,84–2,86 Ga por U-Pb 

SHRIMP em zircão (Souza D.B. 2018) (Tabela 1) e descrita aos arredores do município 

homônimo por Silva-Silva et al. (2020) como alguns stocks com forma amendoada e alongada, 

associados espacial e temporalmente a zonas de cisalhamento transpressivas sinistrais de 

direção NW-SE, com mergulho subvertical (Figura 13h). Ela é composta por granodioritos e 
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monzogranitos que mostram textura heterogranular, com biotita e titanita representando as 

principais fases máficas e marcante presença de enclaves máficos e graníticos, orientados de 

acordo com a foliação e definindo relações de mingling com a rocha hospedeira. Essas rochas 

apresentam assinatura geoquímica cálcico-alcalina potássica, moderado-Mg (0,25<Mg#<0,40), 

com altos conteúdos de HFSEs (e.g., Ti, Zr e ETR) e LILEs (e.g., Ba e Sr), o que define uma 

afinidade com o Granito Closepet do Cráton Dharwar, na Índia (Moyen et al. 2003), também 

interpretado como produto de hibridização entre magmas derivados do manto enriquecido e da 

crosta continental. Além disto, a Suíte Tucumã também apresenta características geoquímicas 

similares ao Granito Matok do Bloco Pietersburg, África do Sul, com origem atribuída à 

interação de dois reservatórios do manto, um representado pelo manto litosférico sub-

continental enriquecido e o outro pelo manto astenosférico (Laurent et al. 2014b).  

Na província Carajás, Silva et al. (2018) foi o primeiro trabalho a identificar granitoides 

com assinatura tipo-Closepet, à oeste do município de Ourilândia do Norte. Os autores 

descreveram esta unidade como stocks com forma alongada na direção E-W, geneticamente 

associados com zonas de cisalhamento transpressivas sinistrais, formados por granodioritos 

esparsamente porfiríticos com assinatura cálcico-alcalina potássica e alto-Ti. Essas rochas 

também são caracterizadas por titanita e biotita como principais fases máficas e por uma grande 

quantidade de enclaves máficos e graníticos, definindo relações de mingling com a rocha 

hospedeira, similar ao que foi posteriormente mapeado e descrito na área tipo de Tucumã 

(Silva-Silva et al. 2020). Nesta tese, com base em balanço de massas e modelagem geoquímica 

foi indicado que o granodiorito alto-Ti pode ser formado por fusão de 30% do manto 

enriquecido com 40% do melt tipo-TTG em condições oxidantes, deixando um resíduo 

composto por ortopiroxênio, olivina, plagioclásio, clinopiroxênio e magnetita, com a 

participação de um componente enriquecido em HFSEs, tais como sedimentos, fluidos e/ou 

materiais de astenosfera. Já a origem do monzogranito heterogranular associado envolveu 

hibridização entre 40% de magmas derivados da crosta (representado pelo Granito Boa Sorte) 

e 60% de magmas derivados do manto metassomatizado (granodiorito alto-Ti). 

Na área de Ourilândia esta unidade permanece não datada, no entanto, as evidências de 

hibridização com magmas geradores do Granito Boa Sorte (Suíte Granítica Canaã dos Carajás), 

datados em 2,88 Ga por U-Pb SHRIMP em zircão (este estudo), indicam que estes granitoides 

são contemporâneos e sintectonicamente colocados em 2,88 Ga, com magmas condicionados 

por zonas de cisalhamento, que atuaram como condutos para o transporte e interação de 

magmas não cogenéticos. Isto está de acordo com a paragênese secundária observada nos 

granodioritos e monzogranitos da Suíte Tucumã, composta por epidoto, clorita, titanita, sericita, 
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calcopirita e pirita, interpretada como produto de alteração deltérica tardi- a pós-magmática 

assistida por deformação. Além disto, nos granodioritos e monzogranitos da Suíte Tucumã (da 

área de Ourilândia) foram descritos xenólitos tonalíticos do embasamento TTG, datados em 

2,92 Ga por U-Pb SHRIMP em zircão (Capítulo 4).  

1.5.4.6 Suíte Granítica Canaã dos Carajás 

Neste estudo e no trabalho de Oliveira et al. (em preparação), nós propomos Suíte 

Granítica Canaã dos Carajás para denominar os batólitos de granitos cálcico-alcalinos alto-

K identificados no Domínio Carajás, que em geral apresentam forma tabular ou cônica 

alongados na direção E-W, com variações para NE-SW e NW-SE (Figura 13h). Esses corpos 

se destacam em imagens aerogeofísicas devido a moderada a alta assinatura radiométrica 

(Figura 14). Uma avaliação das informações disponíveis indica que as áreas de Canaã e 

Ourilândia são formadas predominantemente por BGs e que o segmento crustal compreendido 

entre estas regiões define um cinturão E-W de composição granítica. Neste contexto, esta suíte 

é formada por cinco unidades litoestratigráficas, representadas pelo: (i) Granito Canaã dos 

Carajás individualizado na porção sudeste da cidade homônima por Feio & Dall’Agnol (2012), 

forneceu idade de cristalização em 2,93 Ga por evaporação de Pb em zircão (Sardinha et al. 

2004) e em 2,96 Ga por U-Pb LA-ICP-MS em zircão (Feio et al. 2013); (ii) granitos Cruzadão 

e Bom Jesus, ambos foram denominados por Feio & Dall’Agnol (2012) e afloram na porção 

noroeste da cidade de Canaã dos Carajás. Feio et al. (2013) dataram o primeiro em 2,86 Ga por 

U-Pb LA-ICP-MS em zircão e o segundo em 2,83 Ga por U-Pb SHRIMP em zircão. Em 

decorrência de suas distribuições espaciais e similaridades composicionais, Oliveira et al. (em 

preparação) propõem agrupá-los como uma única unidade litoestratigráfica, denominada 

Granito Cruzadão (2,86–2,83 Ga); (iii) Granito Boa Sorte que foi definido em sua área tipo 

por Rodrigues et al. (2014), no extremo norte de Vila Nova Canadá, como um batólito alongado 

na direção E-W, concordante com a estruturação regional. Neste estudo nós correlacionamos 

os BGs da área de Ourilândia do Norte com o Granito Boa Sorte e sugerimos que os granitos 

mesoarqueanos de Ourilândia representam uma extensão desta unidade a partir da área tipo para 

a direção oeste. Nós ainda sugerimos que existe um cinturão E-W formado por BGs, que é 

composto de leste em direção oeste pelos batólitos dos granitos Canaã dos Carajás, Cruzadão e 

Boa Sorte, os quais conectam as regiões de Canaã dos Carajás e Ourilândia do Norte, conforme 

indicado pelos resultados de campo e interpretação de imagens aerogeofísicas; (iv) Granito 

Serra Dourada denominado por Feio & Dall’Agnol (2012) para se referir a um stock 

subcircular, localizado na Vila Serra Dourada, região nordeste da cidade de Canaã dos Carajás, 
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datado em 2,86 Ga (Moreto et al. 2011) e 2,83 Ga (Feio & Dall’Agnol 2012), por U-Pb LA-

ICP-MS em zircão; e (v) Granito Velha Canadá que aflora na forma de lentes ou stocks, 

alojadas em zonas de cisalhamento de direção NE-SW, na região de Água Azul do Norte (Leite-

Santos & Oliveira 2016), datado em 2,73 Ga e 2,75 Ga por evaporação de Pb em zircão (Leite-

Santos et al. 2010), sendo que esta é a única unidade com idade de cristalização neoarqueana 

da Suíte Canaã dos Carajás, uma vez que as demais são mesoarqueanas. Além disto, vale 

destacar que exceto para o Granito Canaã dos Carajás que foi datado entre 2,96–2,93 Ga e o 

Granito Velha Canadá (2,73–2,75 Ga), as outras unidades graníticas forneceram idades entre 

2,89–2,83 Ga, as quais são contemporâneas ao pico de metamorfismo regional (2,89–2,84 Ga; 

Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021). Enquanto isto, a formação do Granito Velha 

Canadá está provavelmente relacionada ao mesmo evento tectonotermal responsável pela 

geração dos granitos neoarqueanos subalcalinos.  

O Granito Cruzadão é intrusivo no Tonalito Bacaba e está intimamente relacionado com 

o Trondhjemito Rio Verde, em que ambos exibem aspectos estruturais similares, ocorrendo 

intercalados na forma de camadas, enquanto as relações de campo entre o Granito Canaã dos 

Carajás e as demais unidades da área não foram observadas, porém uma extensa zona de 

cisalhamento E-W a NE-SW foi sugerida como sendo o contato deste granito com as sequências 

metavulcanossedimentares da Bacia Carajás (Feio & Dall’Agnol 2012, Feio et al. 2013). 

Localmente são observados enclaves métricos de anfibolito; além disto, os granitos Canaã dos 

Carajás e Cruzadão são cortados por stocks neoarqueanos de granitos da Suíte Planalto e do 

Trondhjemito Pedra Branca. Por outro lado, o Granito Boa Sorte é delimitado por extensas 

zonas de cisalhamento de direção E-W com inflexões para NW-SE em sua área tipo e NE-SW 

na área de Ourilândia do Norte, caracterizadas por mergulhos moderados a altos (>45°), 

frequentemente para S. Na área tipo, o Granito Boa Sorte faz contato ao sul com o Granodiorito 

Água Limpa, é intrusivo em ortognaisses, migmatitos e greenstone belts, além de ser intrudido 

por plútons de composição máfica a intermediária do Diopsídio Norito Pium, pelos granitos da 

Suíte Planalto e por diques máficos (Rodrigues et al. 2014, Leite-Santos 2016). Os autores 

também descrevem raros xenólitos angulosos formados por rochas tipo-TTG e anfibolitos. Por 

outro lado, na área de Ourilândia do Norte, o Granito Boa Sorte é intrusivo nos granitoides da 

Suíte Sanukitoide Ourilândia assim como nas rochas indiferenciadas do Complexo Xingu e nos 

trondhjemitos da Suíte Rio Verde. Ele é cortado pelo Granito Seringa e ocorre de modo 

intimamente relacionado aos granitoides da Suíte Granodiorito-Granito Tucumã (este estudo), 

o que não foi identificado em sua área tipo por Rodrigues et al. (2014). Entretanto, relações de 

campo similares entre BGs e granodiorito-granitos alto-HFSE são observadas entre as suítes 
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Tucumã e Xinguara (Granito Manelão), aos arredores do município de Tucumã. Enquanto isto, 

o Granito Serra Dourada é intrusivo no Complexo tonalítico Campina Verde e no Tonalito 

Bacaba. Ele inclui remanescentes de greentone belts e é intrudido por pequenos corpos da Suíte 

Planalto. A maior parte do stock é formado por rochas pouco deformadas com foliação 

subvertical de direção E-W e restritamente afetada por zonas de cisalhamentos. Por último, o 

Granito Velha Canadá (Leite-Santos & Oliveira 2016) que ocorre como stocks de até 5 km de 

extensão, alojados em zonas de cisalhamento de direção NE-SW na porção norte do batólito 

Nova Canadá assim como no Granito Boa Sorte, no Granodiorito Água Limpa e em lascas de 

crosta TTG. De modo similar a trama apresentada nas demais unidades da Suíte Canaã dos 

Carajás, o Granito Velha Canadá apresenta foliação E-W, com variações locais para NE-SW e 

mergulhos moderados a altos (> 55°), frequentemente para sul ou sudeste. Localmente podem 

ocorrer foliação milonítica e bandas de cisalhamento (Leite-Santos & Oliveira 2016). 

Em geral, nos domínios de maior strain, que comumente ocorrem próximos as bordas 

dos batólitos podem ser observadas foliações miloníticas com variados graus de intensidade, as 

quais indicam a presença de zonas de cisalhamento de escala crustal. Além disto, próximo as 

bordas podem ser observadas feições como bandamento composicional centimétrico 

(alternância de camadas quartzo-feldspáticas com maiores e menores conteúdos modais de 

biotita), com direções principais concordantes as bordas dos batólitos e mergulhos subverticais. 

Este acamamento modal pode ocorrer afetado por tramas miloníticas ou cortado por falhas sin-

magmáticas e bandas de cisalhamento. Também pode ocorrer bandamento composicional que 

alternam camadas com larguras que variam de centimétrica a métrica de BG da Suíte Canaã 

dos Carajás com granitoides de afinidade SNK das suítes Ourilândia (área de Canaã dos Carajás 

e Ourilândia do Norte) e Água Limpa (área de Água Azul do Norte), o que indica baixo 

contraste de viscosidade entre os magmas formadores destas unidades.  

Nos domínios de menor strain, comum na porção central dos batólitos, é mais frequente 

observar uma trama magmática bem preservada definida pela orientação preferencial de cristais 

prismáticos ou tabulares, subparalela a estruturação regional (Feio et al. 2013, Rodrigues et al. 

2014, Silva et al. 2018, este estudo). De modo geral, nossos resultados em combinação com o 

trabalho de Oliveira et al. (em preparação) indicam que de oeste a partir da área de Ourilândia 

em direção leste até a região de Canaã dos Carajás existe um aumento na intensidade de strain 

e da componente de cisalhamento simples em relação à componente de cisalhamento puro. Os 

granitos Cruzadão e Bom Jesus, aqui tratados apenas como Granito Cruzadão, assim como o 

Granito Canaã dos Carajás, são caracterizados por intensa deformação dúctil, responsável por 

seu aspecto gnáissico e forte milonitização, definidas por foliação penetrativa de direção E-W 
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com variações para NW-SE e NE-SW e mergulho subvertical, frequentemente para sul, 

concordante ao trend da trama regional (Feio et al. 2013). Por outro lado, na área de Ourilândia 

no Norte a deformação é menos intensa e dominada por cisalhamento puro, indicando que 

houve uma diminuição da intensidade de deformação de leste para oeste.  

O Granito Canaã dos Carajás é formado por monzogranito com subordinado 

granodiorito enquanto o Granito Cruzadão é caracterizado por monzogranitos a sienogranitos. 

Os granitos Serra Dourada e Boa Sorte são essencialmente compostos por monzogranitos, mas 

o último apresenta subordinados sienogranitos (área tipo) e granodioritos (área de Ourilândia), 

ao passo que, o Granito Velha Canadá é formado por granodioritos e subordinados 

monzogranitos. Em termos microestruturais, os granitos Canaã dos Carajás e Cruzadão 

apresentam textura seriada a porfiroclástica e matriz variando de granulação média a fina, 

enquanto os granitos Boa Sorte, Serra Dourada e Velha Canadá são caracterizados por 

apresentar textura equigranular homogênea que varia de granulação fina a grossa, com raros 

fenocristais de feldspato. Em geral, essas rochas são hololeucocráticas, com índice de cor (M’) 

< 10% (Le Maitre 2002), entretanto boa parte das amostras analisadas apresentam M’ < 5%, o 

que é comumente expresso pelo prefixo leuco- na descrição destas rochas. A biotita é a principal 

fase máfica enquanto os minerais acessórios primários são representados por titanita, apatita, 

allanita, zircão, magnetita e ilmenita. Os minerais secundários são compostos por sericita-

muscovita, epidoto, clorita, titanita, clinozoisita, escapolita, carbonato, martita, pirita e 

calcopirita (Feio et al. 2013, Rodrigues et al. 2014, Silva et al. 2018, este estudo). Na área de 

Canaã dos Carajás as fases secundárias relacionadas a alteração hidrotermal geralmente 

incluem albita, muscovita, biotita, clorita, epidoto, opacos, titanita, quartzo, escapolita e 

turmalina (Feio e Dall’Agnol 2012).  

A análise de indicadores cinemáticos combinada à geometria dos corpos e suas feições 

estruturais sugere que os granitos da Suíte Canaã dos Carajás foram afetados por deformação 

transpressiva sinistral (Figura 13h), a qual atuou antes, durante e depois da cristalização dos 

batólitos. Em outras palavras, essas rochas são interpretadas como sintectônicas (cristalização 

sincinemática). Isto é sustentado por observações microestruturais, que indicam recristalização 

de quartzo e feldspatos sob moderadas a altas temperaturas (> 500 °C) e feições de deformação 

na presença de melt, como fraturas magmáticas (Silva et al. 2018, este estudo). Baseado em 

dados estruturais e datações Ar-Ar que forneceram resultados de 2,05–1,97 Ga em biotita do 

Granito Cruzadão (Tabela 3), Tavares et al. (2018) levantaram a hipótese de que esta unidade 

foi afetada por metamorfismo de médio grau durante o Paleoproterozóico, correlacionado ao 

evento Transamazônico. Entretanto, este assunto é polêmico e tem sido matéria de intenso 
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debate, de modo que grande parte dos pesquisadores são resistentes para admitir que o Domínio 

Carajás tenha sido afetado por metamorfismo no Paleoproterozóico. O que torna esta questão 

um tema de discussões futuras.  

Em termos geoquímicos, os granitos da Suíte Canaã dos Carajás são enriquecidos em 

SiO2, com conteúdos que variam entre 67,6–76,7%, com mediana (Md) de 73,3%. Estas rochas 

apresentam afinidade cálcico-alcalina alto-K (com Md dos conteúdos de K2O = 4,65% e das 

razões K/Na = 1,44), são levemente peraluminosas (ACNK = 1–1,1), com moderadas razões 

FeO/(FeO/MgO), com Md = 0,82, moderados a baixos valores do Mg# (Md = 0,28) e baixos 

conteúdos de TiO2 (Md = 0,16%) e CaO (Md = 1,29%), que são características geoquímicas 

similares àquelas dos BGs mapeados em outros terrenos arqueanos (Moyen et al. 2003, Laurent 

et al. 2014a, Halla et al. 2017, Moyen 2020). De acordo com Feio & Dall’Agnol (2012), o 

Granito Canaã dos Carajás tem afinidades com os granitos cálcico-alcalinos do tipo-1 (CA1) 

de Sylvester (1994), baixo ∑ETR, baixo a moderado fracionamento de ETRP, com razão 

(La/Yb)N = 7–21 e anomalia de Eu variando de positiva a negativa (Eu/Eu* = 1,1–0,7). 

Enquanto, o Granito Cruzadão foi diferenciado em dois grupos, um com alta e outro com baixa 

razão La/Yb. O grupo com altas razões La/Yb do Granito Cruzadão (que também incluem as 

amostras do então Granito Bom Jesus) é relativamente enriquecido em ETRL, exibindo um 

forte fracionamento de ETRP, com (La/Yb)N entre 78–330 e anomalia positiva a negativa de 

Eu (EuN/Eu* entre 1,2–0,7, com dois valores anômalos de 1,8 e 0,5) e uma forma côncava na 

distribuição dos ETRP, indicando que houve fracionamento de anfibólio durante a evolução 

magmática. Enquanto, o grupo com baixas razões La/Yb do Granito Cruzadão apresentam 

(La/Yb)N entre 11–56 e foi admitido como uma variedade com afinidade transicional entre os 

granitos cálcico-alcalinos e alcalinos. Já o Granito Serra Dourada tem um caráter ambíguo em 

termos geoquímicos, pois apresenta similaridade ora com granitos cálcio-alcalinos ora com 

granitos peraluminosos (Feio & Dall’Agnol 2012). Exibe baixo a moderado fracionamento de 

ETRP, com (La/Yb)N = 9–63, com discreta a acentuada anomalia negativa de Eu (Eu/Eu* = 

0,8–0,4). Por sua vez, na área tipo do Granito Boa Sorte, Rodrigues et al. (2014) descreveram 

quatro grupos geoquímicos com base em seus padrões de ETR, os quais são caraterizado por: 

(i) altas razões (La/Yb)N = 43–262 e moderada anomalia negativa de Eu (Eu/Eu* = 0,3–0,6); 

(b) baixas razões (La/Yb)N = 13–43 e forte anomalia negativa de Eu (Eu/Eu* = 0,2–0,4); (c) 

baixas razões (Gd/Yb)N (valores próximos da unidade) e moderada anomalia negativa de Eu 

(Eu/Eu* = 0,3–0,7); e (d) baixo ∑ETR, moderadas razões (La/Yb)N = 27–73, com ausente ou 

suave anomalia negativa de Eu (Eu/Eu* = 0,7–1,1). Os grupos com altas e baixas razões La/Yb 



109 

foram correlacionados ao Granito Cruzadão, ao passo que, o grupo com baixas razões Gd/Yb 

mostra afinidade com o Granito Serra Dourada e o grupo com baixo ∑ETR parece ser mais 

afim do Granito Canaã dos Carajás (Rodrigues et al. 2014). Na área de Ourilândia do Norte, o 

Granito Boa Sorte (este estudo) apresenta uma assinatura geoquímica mais homogênea 

caracterizada por moderado fracionamento de ETRL em relação aos ETRP, com os valores das 

razões (La/Yb)N variando entre 19–120 combinado a uma evidente anomalia negativa de Eu 

(EuN/Eu* = 0,3–0,9). Enquanto isto, o Granito Velha Canadá também foi caracterizado por dois 

padrões distintos de ETR (Leite-Santos & Oliveira 2016): (i) baixas razões (La/Yb)N = 5–24 

com acentuadas anomalias negativas de Eu (Eu/Eu* = 0,1–0,4); e (ii) moderadas a altas razões 

(La/Yb)N = 29–143 associadas com anomalias de Eu predominantemente negativas (Eu/Eu* = 

0,3–0,8, com outliers positivos de até 1,7) e um padrão côncavo dos ETRP. 

A origem dos granitos da Suíte Canaã dos Carajás foi atribuída a diferentes tipos de 

litologias crustais. Entretanto, fusão parcial em diferentes profundidades de metagranitoides 

tipo-TTG tem sido considerada como a principal fonte destas rochas (este estudo). Apesar disto, 

Feio & Dall’Agnol (2012) indicaram com base em testes de balanço de massas e modelagem 

geoquímica que o magma formador do grupo alta razão La/Yb do Granito Cruzadão pode ser 

gerado por fusão parcial a partir de uma fonte similar em composição a média de basaltos ou a 

média da crosta continental inferior, com resíduo de fusão composto por proporções variáveis 

de plagioclásio, hornblenda, granada, clinopiroxênio ± ortopiroxênio e ilmenita. No grupo com 

baixas razões La/Yb do Granito Cruzadão a fase dominante no resíduo de fusão é o plagioclásio, 

de modo que, a granada provavelmente estava ausente e a hornblenda teve alguma influência, 

porém limitada. Enquanto isto, a modelagem geoquímica do Granito Canaã dos Carajás sugere 

uma evolução magmática controlada por fracionamento de proporções variáveis de plagioclásio 

± anfibólio ± granada, com subordinado clinopiroxênio ± ortopiroxênio ± ilmenita (Feio & 

Dall’Agnol 2012).  

Para o Granito Boa Sorte, entre os quatro grupos geoquímicos identificados em sua área 

tipo, Rodrigues et al. (2014) não descartaram a possibilidade de que as amostras do grupo baixo 

Gd/Yb possam ter sido composicionalmente modificadas por metassomatismo (evidenciado 

pela presença de escapolita), enquanto as amostras do grupo baixo ΣETR são fortemente 

deformadas e poderiam ter suas composições químicas alteradas por processos de segregação 

deformacional, o que implicaria no empobrecimento das rochas deste grupo em minerais 

máficos e acessórios, refletindo em alguns aspectos no comportamento dos elementos-traço, 

tais como baixos teores de Zr, Hf, Y e ETRP, os quais possuem alta afinidade com o zircão, 
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assim com de ETRL, que apresentam afinidade com a allanita. Neste contexto, Rodrigues et al. 

(2014) admitem que as amostras dos grupos com altas e baixas razões La/Yb são mais 

representativas desta unidade, em que os padrões de ETR do grupo alta La/Yb do Granito Boa 

Sorte sugerem uma fonte composta por rochas da crosta inferior, que foi parcialmente fundida 

no campo de estabilidade da granada, provavelmente com a presença de anfibólio no resíduo, 

o que resultou no forte fracionamento de ETRP e um padrão côncavo dos mesmos. Enquanto 

isto, para o grupo com baixas razões La/Yb, a anatexia da fonte provavelmente ocorreu em 

menores profundidades da crosta, no campo de estabilidade do plagioclásio, devido ao baixo 

fracionamento de ETRP e às anomalias negativas de Eu. A cristalização fracionada de 

plagioclásio ou a presença desta fase no resíduo de fusão são caracterizadas pelas anomalias 

negativas de Eu, as quais são moderadas no grupo alta La/Yb e maiores no grupo baixa La/Yb 

(Rodrigues et al. 2014). Com relação ao fracionamento interno dos grupos, foi admitido que os 

conteúdos de microclina aumentaram com a evolução magmática em relação aos de 

plagioclásio, e que este último em conjunto com biotita, zircão e allanita foram extraídos 

durante a cristalização dos magmas de ambos os grupos, com altas e baixas razões La/Yb.  

Nesta tese (Capítulo 3), testes de modelagem geoquímica para uma amostra 

representativa do líquido parental do Granito Boa Sorte (da área de Ourilândia do Norte) 

forneceram bom ajuste para uma fonte félsica tipo-TTG; porém, sem granada no resíduo (este 

estudo). Para a realização dos testes foram selecionadas: (i) amostras trondhjemíticas (Santos 

et al. 2018) do Complexo Gnáissico Água Azul; e (ii) dados de química mineral de granitoides 

tipo-TTG da área de Xinguara (Leite 2001). Assim, um bom resultado estatístico foi obtido no 

balanço de massas para uma taxa de fusão de 18% (ΣR2 = 0,613), deixando um resíduo 

composto por plagioclásio (67,9%), quartzo (23,2%), biotita (5,9%), magnetita (1,8%) e 

ilmenita (0,5%), o que foi confirmado por modelagem de elementos traço que mostrou bons 

ajustes para a equação de fusão parcial em equilíbrio. Em outras palavras, a assinatura 

geoquímica e os testes de modelagem indicam que os processos de anatexia da fonte dos 

magmas geradores do Granito Boa Sorte (na área de Ourilândia) ocorreram em menores 

profundidades da crosta continental, dentro da zona de estabilidade do plagioclásio e fora da 

zona de estabilidade da granada.  

A origem do Granito Velha Canadá também foi atribuída a fusão parcial de gnaisses 

tipo-TTG em diferentes níveis crustais, em que o líquido residual seria formado por 

plagioclásio, hornblenda, biotita e quartzo (Leite-Santos & Oliveira 2016). De acordo com os 

autores, o modelo em que a hornblenda é a principal fase residual mostrou o melhor ajuste, 

devido ao padrão côncavo dos ETRPs, feição que sugere fracionamento deste mineral. Tal 
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hipótese foi considerada para explicar a formação das rochas com alta razão La/Yb, enquanto 

o grupo caracterizado por baixa razão La/Yb foi admitido como produto de fusão parcial sob 

condições de baixas pressões, dentro do campo de estabilidade do plagioclásio. Para estas 

rochas foi admitida uma fonte análoga às rochas TTG de Rio Maria, cuja concentração de biotita 

no resíduo é maior em relação ao anfibólio, já que o padrão de ETR não indica o fracionamento 

deste último (Leite-Santos & Oliveira 2016). Na área de Canaã dos Carajás, as profundidades 

de geração dos magmas graníticos com granada no resíduo foram estimadas em condições de 

pressão que variam entre 8–10 kbar, enquanto os magmas que deram origem a um resíduo 

dominado por plagioclásio, livre de granada, foram formados por fontes crustais mais rasas (< 

7–8 kbar) (Feio & Dall’Agnol 2012). 

Dados geocronológicos para o Granito Canaã dos Carajás indicam idade de cristalização 

em 2928±1 Ma por evaporação de Pb em zircão (Sardinha et al. 2004) e 2959±6 Ma por U-Pb 

LA-MC-ICPMS (Feio et al. 2013). Por outro lado, o Granito Cruzadão forneceu idades de 

cristalização em 2857±8 Ma (U-Pb LA-ICP-MS) e 2833± 6 Ma (U-Pb SHRIMP) (Feio et al. 

2013) e o Granito Serra Dourada foi datado em 2860 ± 22 Ma (Moreto et al. 2011) e 2831 ± 6 

Ma (Feio et al. 2013), ambos pelo método U-Pb LA-ICP-MS em zircão. A obtenção de uma 

idade mais antiga (3030 ± 15 Ma) e outra mais nova (2864 ± 12 Ma) em zircões do Granito 

Canaã dos Carajás, ambas obtidas por U-Pb LA-ICP-MS (Feio et al. 2013), foram associadas à 

presença de cristais herdados e a abertura do sistema U-Pb, respectivamente (Feio et al. 2013). 

Isto poderia implicar que nós não podemos descartar uma idade mais jovem para o Granito 

Canaã dos Carajás. Por sua vez, o Granito Boa Sorte (em sua área tipo) forneceu idades de 

cristalização em 2857 ± 2 Ma e 2895 ± 4 Ma por evaporação de Pb em zircão (Rodrigues et al. 

2014) e 2885 ± 26 Ma por U-Pb LA-ICP-MS em zircão (Rodrigues et al. 2014) e 2847 ± 3,5 

Ma por U-Pb SHRIMP em zircão (Leite-Santos 2016), enquanto na área de Ourilândia do Norte 

o Granito Boa Sorte forneceu idade de cristalização em 2881± 10 Ma por U-Pb SHRIMP em 

zircão (este estudo). Nas amostras datadas do Granito Boa Sorte (área tipo e Ourilândia) foram 

obtidas várias populações de zircões com idades de cristalização mais antigas (~2,92 Ga, ~2,93 

Ga, ~2,96 Ga, ~2,97 Ga, ~3,00 Ga e 3,04 Ga), as quais foram interpretadas como populações 

de zircões herdados da fonte ou xenocristais incorporados a partir das rochas encaixantes 

durante a ascensão e colocação dos magmas (Capítulo 3). Portanto, as unidades da Suíte Canaã 

dos Carajás são caracterizadas por essa grande diversidade de populações de zircão, o que torna 

a interpretação dos dados geocronológicos uma tarefa difícil. No entanto, o entendimento dessa 

diversidade pode fornecer valiosas informações sobre evolução crustal.  
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Dados isotópicos de Hf foram apresentados neste estudo (Capítulo 4) para quatro 

populações de zircão (3,04 Ga, 2,97 Ga, 2,93 Ga e 2,88 Ga) identificadas em amostra 

representativa do Granito Boa Sorte (área de Ourilândia do Norte). A população mais jovem 

(2,88 Ga) foi interpretada como idade de cristalização magmática (Capítulo 3) e forneceu 

valores subcondríticos de εHf(2,88 Ga) variando de –0,8 a –4,1 (Capítulo 4), o que é compatível 

com uma fonte crustal. A população de 2,93 Ga é admitida como cristais herdados da fonte 

tipo-TTG, conforme indicado por sua assinatura condrítica [εHf(2,93 Ga) = +2,8 a –0,7] com um 

tempo de residência crustal mais curto (Hf-TDM
C = 3,4–3,1 Ga) em relação à população de 2,88 

Ga (Hf-TDM
C = 3,5–3,3 Ga). As populações de zircão datadas em 3,04 Ga e 2,97 Ga foram 

interpretadas como xenocristais incorporados durante a ascensão e colocação do magma e 

forneceram εHf(3,04 Ga) = –1,7 a –2,2 (Hf-TDM
C = 3,5 Ga) e εHf(2,97 Ga) = +1,4 a –5,7 (Hf-TDM

C = 

3,3–3,7 Ga), respectivamente. Tais resultados sugerem extração crustal no Paleoarqueano e um 

longo tempo de residência para ambas as populações de xenocristais. Entretanto, na Província 

Carajás, até então não foram registrados BGs datados entre 3,04–2,97 Ga, de modo que a 

unidade granítica mais antiga é o Granito Canaã dos Carajás datado em 2,96–2,93 Ga (Sardinha 

et al. 2004, Feio et al. 2013), além disto, estudos adicionais podem ser necessários para 

confirmar esta idade, uma vez que Feio et al. (2013) indetificaram um cristal de zircão mais 

jovem datado em 2,86 Ga para essa unidade. Embora esta idade tenha sido interpretada como 

uma decorrência de abertura do sistema U-Pb, é sugerido um aumento do número de análises 

em estudos geocronológicos futuros, não apenas nesta unidade como também nas demais 

unidades graníticas da Suíte Canaã dos Carajás. Isto permitirá um registro mais fiel de todas as 

populações de zircão da amostra e poderá influenciar na interpretação dos dados.  

Os valores de Hf-TDM
C fornecidos nesta tese são essencialmente do Paleoarqueano, 

similar aos dados isotópicos de Hf obtidos para os granulitos e gnaisses da área de Vila Ouro 

Verde (Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021), bem como a partir de granitos 

anorogênicos paleoproterozóicos (Teixeira et al. 2019). Esses resultados têm levantado uma 

importante questão, uma vez que, na Província Carajás não há unidades geológicas datadas por 

U-Pb no Paleoarqueano. Entretanto, há zircões detríticos em quartzitos da área de Rio Maria 

(Macambira et al. 1998) e zircões herdados em gnaisses da região de São Félix do Xingu 

(Teixeira et al. 2001) que atingiram idades de até ~3,7 Ga. Portanto, não podemos descartar a 

formação de crosta félsica paleoarqueana na Província Carajás, porém se grandes volumes de 

crosta paleoarqueana foram formados, esta não estaria aflorando ou teria sido completamente 

retrabalhada ou substituída por crosta mesoarqueana, conforme indicado pelos dados regionais. 
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1.5.4.7 Suíte Granítica Xinguara 

A Suíte Xinguara foi definida por Almeida et al. (2013) para integrar plútons de BGs 

cálcico-alcalinos alto-K, representados pelos granitos Xinguara, Mata Surrão e stocks afins 

distribuídos pelo Terreno Rio Maria, datados em 2,88–2,86 Ga por evaporação de Pb em zircão 

(Lafon et al. 1994, Leite et al. 2004, Almeida et al. 2013) (Tabela 1). O Granito Xinguara foi 

definido por Leite (1995) para designar um batólito alongado na direção E-W, descrito como 

leucomonzogranitos, com leucosienogranitos e pegmatoides graníticos subordinados, situado 

aos arredores do município de Xinguara (Leite & Dall´Agnol 1997, Neves & Vale 1999, Santos 

& Pena Filho 2000). Enquanto o Granito Mata Surrão foi denominado por Duarte et al. (1991) 

para descrever um plúton granítico, com variações locais para granodiorito, localizado a oeste 

de vila Marajoara (Duarte & Dall´Agnol 1996). Posteriormente, alguns estudos estenderam esta 

nomenclatura para definir outros corpos localizados nas proximidades de Marajoara (Althoff et 

al. 2000) ou espalhados pelo Domínio Rio Maria (Santos-Silva et al. 2021).  

As dimensões do Granito Matassurrão foram redefinidas por Oliveira et al. (em 

preparação) (Figura 13h), com base em anomalias radiométricas no canal do eTh (Figura 14). 

Além disto, estes autores propõem o Granito Manelão para se referir aos granitos cálcico-

alcalinos potássicos recentemente identificados na área de Tucumã (Silva-Silva et al. 2020) 

(Figura 13h). Essas rochas são descritas como leucomonzogranitos com textura equigranular 

homogênea e foram datadas em 2905±12 Ma por U-Pb SHRIMP em zircão (Souza D.B. 2018). 

Oliveira et al. (em preparação) propõem integrar o Granito Manelão na Suíte Granítica 

Xinguara, unidade litoestratigráfica proposta para agrupar os granitos Xinguara, Matassurrão, 

Manelão e outros plútons afins espalhados pelo Terreno Rio Maria, datados entre 2,90–2,86 Ga 

por U-Pb e evaporação de Pb em zircão (Tabela 1). Os granitos da Suíte Xinguara apresentam 

grande homogeneidade textural (equigranular) e composicional (monzogranítica). Não 

apresentam enclaves microgranulares máficos, mas podem conter xenólitos de outros 

granitoides e greenstone belts. Por exemplo, no Granito Xinguara foi descrito um grande 

número de xenólitos de afinidade tonalito-trondhjemítica, granodiorítica, quartzo diorítica e 

quartzo monzodiorítica, correlacionados ao Tonalito Caracol e ao Granodiorito Rio Maria, além 

de enclaves micáceos e metabásicos correlacionados aos greenstone belts (Leite 2001). Com 

relação ao estado da arte sobre sua petrogênese, Almeida et al. (2013) demostraram, com base 

em balanço de massas e modelagem geoquímica de elementos-traço, que os granitos da Suíte 

Xinguara podem ser formados por 12% de fusão a partir de uma fonte tipo-TTG, sem granada 

no resíduo. 
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Em termos de estruturação, os granitos Xinguara e Matassurrão ocorrem como batólitos 

alongados na direção E-W (Almeida et al. 2013), ao passo que o Granito Manelão é estruturado 

na direção NW-SE (Silva-Silva et al. 2020). Em domínios de menor strain, podem apresentar 

aspecto isotrópico ou levemente foliado, definido pela orientação preferencial de biotita. No 

entanto, nos domínios de maior strain podem ocorrer foliação milonítica que sugerem grandes 

zonas de cisalhamento transpressivas com alto ângulo de direção E-W (granitos Xinguara e 

Matassurrão) ou NW-SE (Granito Manelão). Nas proximidades ao contato com as encaixantes, 

pode ser observado bandamento magmático e foliação milonítica de direção E-W a NW-SE, 

com mergulhos subverticais, além disto, ocorrem dobras de transposição, bandas de 

cisalhamento e fendas de tensão (Leite 2001, Almeida et al. 2013).  

1.6 CORRELAÇÕES TECTONOESTRATIGRÁFICAS E MODELOS TECTÔNICOS 

Um diagrama esquemático com as correlações tectonoestratigráficas das unidades 

mesoarqueanas da Província Carajás foi apresentado na Figura 20. Este esquema foi construído 

a partir de dados U-Pb e Pb-Pb em zircão (Tabela 1–3) e com base na proposta estratigráfica 

apresentada nesta tese (seções 1.4.2 e 1.5) e em Oliveira et al. (em preparação). O registro 

mesoarqueano da província pode ser dividido em dois períodos: (i) formação de TTG, 

greenstones belts e suítes máfica-ultramáficas subordinadas (3,07–2,92 Ga); e (ii) formação de 

granulitos, migmatitos, SNKs, CAAKs, BGs, granitoides híbridos e subordinados TTG (2,90–

2,83 Ga). O metamorfismo regional foi registrado entre 2,89–2,84 Ga (Pidgeon et al. 2000, 

Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021), onde o pico é contemporâneo à formação dos 

batólitos de SNKs, BGs e granitoides híbridos. Entretanto, essas suítes de granitoides são 

interpretadas como sintectônicas, ou seja, sincinemáticas, e por isso aqui não foi utilizado o 

prefixo “meta” para a classificação dessas rochas (ver seção 1.3.8). 

A petrogênese e o metamorfismo regional das unidades mesoarqueanas da província são 

frequentemente interpretados como uma decorrência de acreção–subducção–colisão (Machado 

et al. 1991, Avelar et al. 1999, Althoff et al. 2000, Pidgeon et al. 2000, Santos 2003, Almeida 

et al. 2011, Oliveira et al. 2011, Silva et al. 2018, Tavares et al. 2018, Marangoanha et al. 

2019a, Silva et al. 2021). Nesta tese foi admitido que subducção de baixo ângulo deve ter 

operado ou pelo menos influenciado a formação das rochas do 1º período (3,07–2,92 Ga), 

enquanto o 2º período é relacionado à diversificação litológica (2.90–2.83 Ga) e ao pico de 

metamorfismo regional (2,89–2,84 Ga) e foi interpretado como um cenário colisional de curta 

duração, onde os mecanismos de ascensão e colocação de magmas (derivados do manto e da 

crosta) foram controlados por zonas de cisalhamento translitosféricas (ver capítulo 3).  
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Figura 20 – Correlações tectonoestratigráficas das unidades mesoarqueanas da Província Carajás. 
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Uma ampliação desta proposta foi apresentada no último artigo vinculado a esta tese 

(captílulo 4), onde é proposto um modelo tectônico de três estágios para explicar a petrogênese 

e a assinatura isotópica de U-Pb-Hf dos granitoides mesoarqueanos de Ourilândia (Figura 21a–

c). Esse modelo pode ser extrapolado para a província. Em geral, os valores de Hf-TDM
C dessas 

rochas variam entre 3,7–3,1 Ga, o que indica extração de crosta no Paleoarqueano (Figura 21d–

e). Aqui é sugerido que tal crosta paleoarqueana foi gerada em tectônica tipo domos-e-quilhas 

de longa duração (~600 Ma) e foi posteriormente reciclada no manto permitindo seu 

enriquecimento em um ambiente de subducção de baixo ângulo no Mesoarqueano (2º cenário). 

Então, após 30 milhões de anos de quiscência magmática, um ambiente colisional de curta 

duração (3º cenário) restrito pelo pico de metamorfismo regional (2,89–2,84 Ga; Pidgeon et al. 

2000, Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021) e associado com espessamento crustal e slab 

breakoff permitiu a origem de grandes volumes de magmas derivados do manto e da crosta. 

Uma proposta alternativa sugere a operação de tectônica vertical no Mesoarqueano para 

a geração das suítes TTG e greenstone belts seguida por subducção para a formação dos SNKs 

e BGs (Leite et al. 2004). Mais recentemente, com base em interpretação de imagens 

aerogeofísicas, Costa et al. (2020) indicaram que o Domínio Rio Maria possui uma arquitetura 

tipo domos-e-quilhas e teria se formado por drip tectonics relacionada a atividade de plumas, 

enquanto o Domínio Carajás mostra uma estruturação mais linear e seria relacionado com 

tectônica horizontal, que teria se iniciado no Neoarqueano. De fato, o Terreno Rio Maria mostra 

uma estruturação tipo domos-e-quilhas que foi superimposta por uma foliação tectônica NW-

SE, enquanto os terrenos Sapucaia e Canaã dos Carajás apresentam maior intensidade de 

deformação e linearização das estruturas na direção E-W (Althoff et al. 2000, Almeida et al. 

2011, Feio et al. 2013, Santos-Silva et al. 2021, Costa et al. 2020). Alguns estudos indicam que 

stagnant lid tectonics pode ocorrer junto com tectônica horizontal, mas na ausência de 

subducção (e.g., Bédard et al. 2012). Neste contexto, a partir do momento que um cráton 

arqueano desenvolve sua própria quilha de MLSC ele passaria a se comportar como um agente 

tectônico ativo, que cria e destrói platôs basálticos à medida que derivam em decorrência de 

correntes (ou “ventos”) do manto astenosférico (ver secão 1.3.7). 

De forma geral, na Província Carajás não há consenso sobre a operação ou influência 

de subducção para a formação das rochas mesoarqueanas. O modelo apresentado nesta tese 

envolve subducção–colisão mesoarqueana, onde a subducção teve início em ~3.0 Ga e foi 

precedida por tectônica tipo domos-e-quilhas durante o Paleoarqueano. Esse modelo é capaz de 

explicar de forma satisfatória a diversidade, petrogênese, geocronologia e assinatura de Hf dos 
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granitoides estudados, entretanto, ele representa uma hipótese que necessita de mais 

investigações, uma vez que, na província não existem unidades datadas por U-Pb ou Pb-Pb 

neste período (Figura 20). Por outro lado, existe o registro de zircões detríticos em quartzitos 

da região de Rio Maria (Macambira et al. 1998) e zircões herdados em gnaisses dos arredores 

de São Félix do Xingu (Teixeira et al. 2001) que chegam a atingir idades de até ~3,7 Ga. 

Portanto, de fato, não podemos descartar a formação de crosta félsica paleoarqueana em 

Carajás, no entanto, caso grandes volumes dessa tenha se formado, ela não estaria aflorando ou 

teria sido completamente retrabalhada ou substituída por crosta mesoarqueana. 

Já a proposta de evolução tectônica apresentada por Costa et al. (2020) indica que drip 

tectonics teria operado durante todo o Mesoarqueano, permitindo a formação dos diferentes 

grupos de rochas, bem como o metamorfismo regional na ausência de subducção–colisão. Neste 

contexto, à medida que a crosta máfica vai se espessando, ela começaria a afundar durante à 

geração e ascensão dos TTG (3,0–2,87 Ga). Assim, a crosta oceânica hidratada teria entrado no 

MLSC por gotejamento crustal, permitindo metassomatismo pela liberação de fluidos e melt 

tipo-TTG (Figura 21f). Em seguida, um evento relacionado à pluma do manto teria promovido 

a fusão parcial do MLSC metassomatizado para geração dos magmas SNK, que se colocaria na 

base da crosta, desencadeando o metamorfismo regional e a geração de granitos crustais (2,87–

2,83 Ga) (Figura 21g). 

Embora essa proposta apresente certa coerência para explicar a formação dos diferentes 

grupos de granitoides, algumas evidências ou interpretações petrológicas desfavorecem o 

modelo de drip tectonics no Mesoarqueano. Por exemplo, admite-se que as drips crustais só 

poderiam afundar no manto caso tenham previamente se transformado em materiais refratários 

e anidros, como os eclogitos. Entretanto, os TTG de Rio Maria são interpretados como 

derivados de fonte anfibolítica com ou sem granada no resíduo (grupos com baixo e alto-ETRP, 

respectivamente), e não a partir de fonte eclogítica (e.g., Almeida et al. 2011). Assim, de acordo 

com os dados disponíveis, admite-se que um reservatório crustal de composição anfibolítica 

não teria densidade suficiente para penetrar no manto por gotejamento. Assim, apenas o 

espessamento da crosta oceânica não seria capaz de induzir drips da crosta. Além disto, durante 

drip tectonics a interação do manto com fluidos seria ainda mais limitada devido aos processos 

de desidratação e fusão parcial que ocorrem durante o próprio afundamento crustal ou já na 

base da crosta, à medida que os domos TTG ascendem. Portanto, do ponto de vista petrológico, 

um modelo envolvendo subducção–colisão mesoarqueana e domos-e-quilhas no Paleoarqueano 

parece ser mais favorável para explicar a petrogênese e a assinatura isotópica dos diferentes 

grupos de granitoides do que um cenário relacionado a drip tectonics no Mesoarqueano. 
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Figura 21 – Propostas de evolução geodinâmica para a Província Carajás. (a–c) boxmodels sumarizando a transição 

tectônica três estágios apresentada nesta tese. (a) Primeiro estágio (3,7–3,1 Ga) – tectônica tipo domos-e-quilha de 

longa duração (~600 Ma) proposta para a formação da crosta paleoarqueana, que posteriormente foi reciclada no 

manto dando origem a fonte enriquecida para a geração dos SNKs; (b) segundo estágio (3,07–2,92 Ga) – subducção 

de baixo ângulo (~150 Ma) com a colocação de slab-melt e consequente metassomatismo da cunha do manto; (c) 

terceiro estágio (2,89–2,84 Ga) – colisão de curta duração (50 Ma) definida pelo pico de metamorfismo regional 

e associada com espessamento e retrabalhamento crustal, onde a geração dos melts derivados do MLSC 

enriquecido foi induzida por slab breakoff, permitindo a formação de grandes volumes de magmas derivados do 

manto e da crosta; (d) diagrama de evolução isotópica ƐHf(t) versus idade (Ma) para os granitoides mesoarqueanos 

de Ourilândia; (e) boxplots mostrando as distribuições dos valores de Hf-TDM
C dos diferentes tipos de granitoides 

estudados, incluindo as populações de xenocristais e zircões herdados do Granito Boa Sorte; e (f–g) modelo 

alternativo sugerindo gotejamento crustal para a origem dos diferentes grupos de granitoides mesoarqueanos, bem 

como para o desenvolvimento de metamorfismo regional na ausência de subducção–colisão (Costa et al. 2020).  
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1.7 PROBLEMÁTICA E JUSTIFICATIVA 

Anteriormente aos estudos do GPPG da UFPA, a área de Ourilândia do Norte estava 

inserida no contexto das rochas indiferenciadas do Complexo Xingu e do Granito Plaquê 

(Vasquez & Rosa-Costa 2008 e suas referências). Além disto, desde o clássico trabalho da 

Docegeo (1988), o Granodiorito Rio Maria também foi identificado nesta região (Araújo & 

Maia 1991; Avelar et al. 1999). Mais recentemente, trabalhos baseados em mapeamento 

geológico em escala de semidetalhe e estudos detalhados de petrografia, geoquímica 

(litoquímica e química mineral), geocronologia e petrologia magnética têm permitido uma 

significativa contribuição à geologia de Ourilândia (Santos et al. 2013a, Santos & Oliveira 

2016, Silva et al. 2018, Silva & Oliveira 2019; Nascimento et al. 2021, 2022, este estudo). 

Essas pesquisas indicaram que a área de Ourilândia é caracterizada por plútons interdigitados 

de SNK e BG mesoarqueanos, com subordinada ocorrência de CAAK e granitoides tipo-TTG. 

Além disso, estas rochas são cortadas por plútons charnoquíticos neoarqueanos (Felix et al. 

2020). Os granitoides mesoarqueanos da área de Ourilândia do Norte forneceram idades de 

cristalização entre 2,92–2,88 Ga por U-Pb SHRIMP em zircão (este estudo). Entretanto, antes 

da realização deste trabalho, idades variando entre 2,88–2,85 Ga foram obtidas para os SNKs 

por evaporação de Pb em zircão (Avelar et al. 1999, Santos et al. 2013a). 

Apesar do avanço no conhecimento sobre a geologia dos granitoides mesoarqueanos da 

área de estudo, no início de desenvolvimento desta tese ainda existiam várias lacunas sobre o 

conhecimento petrológico das unidades recém identificadas. Além disto, as informações sobre 

geologia, petrografia e geoquímica (gerados pelo GPPG) não estavam integradas em um único 

banco de dados e nem organizadas para serem gerenciadas em um mesmo Sistema de 

Informações Geográficas (SIG). Nesse contexto, a princípio, esta pesquisa envolveu uma 

compilação das informações até então existentes, que combinadas a testes de modelagem 

geoquímica permitiram organizar e aprofundar a compressão sobre as naturezas das fontes e 

dos processos de formação e diferenciação dos diferentes grupos de granitoides estudados. 

Aliado a isto, uma reavaliação das informações disponíveis e a obtenção de dados inéditos de 

isótopos de U-Pb-Hf em zircões das principais unidades mapeadas levou a um refinamento dos 

modelos petrológico e tectônico discutidos em trabalhos anteriores (Santos & Oliveira 2016, 

Silva et al. 2018). A seguir foram listadas algumas das inúmeras questões que necessitavam de 

esclarecimentos no momento da proposição da tese. Algumas são restritas à área de Ourilândia 

e outras envolvem um contexto regional. 
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1. Qual é o posicionamento estratigráfico das diferentes unidades de granitoides 

identificadas na área de Ourilândia do Norte? Entre estas rochas existe alguma relação genética 

e/ou espaço-temporal? Quais?  

2. Que correlações tectonoestratigráficas podem ser feitas entre as unidades estudadas e 

as demais unidades mesoarqueanas até então identificadas na província? Existem relações entre 

as rochas da área de estudo e aquelas mapeadas na região de Rio Maria (Oliveira et al. 2011; 

Almeida et al. 2013)? Ou com aquelas mapeadas aos arredores de Canaã dos Carajás (Feio et 

al. 2013)? Ou ainda com aquelas da área de Tucumã (Silva-Silva et al. 2020), Nova Canadá 

(Rodrigues et al. 2014) ou Sapucaia (Teixeira et al. 2013)? Se sim. Quais? 

3. Qual a relação dos corpos de granitoides estudados e as zonas de cisalhamento da 

área de Ourilândia do Norte? Como pode ser explicado os mecanismos de ascensão e colocação 

dos magmas geradores destas rochas? Esses granitoides são cristalizados sob deformação de 

alta temperatura? Ou foram deformadas em temperaturas subsolidus em eventos posteriores a 

cristalização? Em que nível crustal os granitoides estudados foram alojados? Quais as condições 

e regimes de deformação destas rochas? Qual é o papel da deformação mesoarqueana na 

evolução da crosta de Ourilândia? E da Província Carajás? Quais seriam as evidências de que 

a crosta de Ourilândia teria sido efetivamente afetada por deformação durante o Neoarqueano? 

Se tais evidências existem, que tipo de relações os eventos de deformação meso- e neoarqueana 

poderiam apresentar entre si?  

4. Quais são as afinidades e os contrastes petrológicos entre os SNKs da área de 

Ourilândia e aqueles de outras regiões da Província Carajás? Existem diferenças entre os SNKs 

estudados e aqueles correlacionados ao Granodioritos Rio Maria (Oliveira et al. 2011)? E com 

relação os granodioritos Água Azul e Água Limpa (Gabriel & Oliveira 2014)? E com relação 

ao Complexo Tonalítico Campina Verde (Feio et al. 2013)? Existem diferenças entre estas 

unidades? Quais? 

5. Existe alguma relação genética ou espaço-temporal entre os granitos potássicos de 

Ourilândia do Norte e aqueles de Tucumã (Silva-Silva et al. 2000, Silva-Silva em preparação)? 

Ou com aqueles das áreas de Vila Nova Canadá (Rodrigues et al. 2014, Leite-Santos & Oliveira 

2016) e Canaã dos Carajás (Feio et al. 2013)? Se sim, qual o significado de tal relação em 

termos de evolução crustal?  

6. Qual(is) seria(m) a(s) rocha(s)-fonte dos inúmeros batólitos de  BGs da Província 

Carajás? Essas rochas poderiam ser consideradas como cogenéticas? Os vários corpos de 

granitos alto-K poderiam ser enquadrados em uma única suíte? Qual o significado tectônico 

destas rochas na evolução da crosta de Ourilândia? E da Província Carajás? 
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7. Qual é o real período de formação do magmatismo granítico alto-K na Província 

Carajás? Visto que estes granitos são verdadeiras “lixeiras de zircões”, com diferentes idades 

de cristalização. Que tipo de informações pode-se obter dessas populações de zircões em termos 

de evolução crustal e tectônica regional? E em termos petrológicos?  

8. Quais as idades de extração mantélica das rochas ancestrais que deram origem as 

diferentes populações de zircões dos granitoides de Ourilândia do Norte? A evolução dessas 

rochas envolveu um único evento de extração mantélica? Elas são derivadas exclusivamente da 

crosta? São derivadas do manto? Ou são derivadas de processos de mistura do manto com 

componentes crustais extraídos em diferentes períodos do Arqueano? 

9. O registro mesoarqueano desta região é composto por rochas ígneas deformadas 

durante resfriamento ou estas foram metamorfizadas após a cristalização? 

10. Como se deram os processos de crescimento, retrabalhamento e estabilização do 

segmento crustal compreendido pela área de Ourilândia? Qual a relação desses processos com 

o pico de metamorfismo regional? E quais suas implicações tectônicas? 

11. Como e quando ocorreu a formação da crosta na área de Ourilândia, em que 

ambiente geológico–tectônico se deu sua evolução e qual é o seu papel em relação a 

compartimentação tectônica da província? Trata-se de uma crosta juvenil mesoarqueana ou foi 

episodicamente retrabalhada durante o Meso- e Neoarqueano? Se tais episódios de 

retrabalhamento foram importantes para a evolução crustal da região, que processos 

tectonotemais seriam responsáveis por eles?  

12. Se subducção operou no Arqueano qual seria o seu papel na diversificação litológica 

e quando ela teria se iniciado? E em relação a tectônica de tampa estagnada? Qual é a dimensão 

do registro Paleoarqueano na Província Carajás? Ele existe? Se sim. Qual é o seu significado? 

1.8 OBJETIVOS 

Nesta tese não foi possível responder a todas as questões levantadas na seção anterior, 

mas elas serviram para definir o objetivo geral deste documento, que visa aprofundar o 

conhecimento sobre os processos petrogenéticos e tectônicos que condicionaram a formação do 

magmatismo mesoarqueano da área de Ourilândia do Norte, além de propor um modelo de 

transição tectônica capaz de explicar a diversificação e assinatura isotópica dos granitoides 

estudados, contribuindo dessa forma, para um avanço na compreensão sobre evolução crustal 

da Província Carajás, além de refletir sobre as interações crosta–manto no Mesoarqueano. Neste 

contexto, durante o desenvolvimento desta pesquisa foram atingidos os seguintes objetivos 

específicos:  
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(i) levantamento, integração e compilação das informações geradas na área de Ourilândia, 

visando construir um único banco de dados em ambiente SIG (anexo deste documento);  

(ii) reavaliar e atualizar o mapa geológico local (escala de semidetalhe), partindo de 

mapas anteriores, elaborados pelo GPPG (Santos & Oliveira 2016, Silva et al. 2018); 

(iii) realizar uma revisão conceitual sobre classificação de granitoides arqueanos e 

redefinir a estratigrafia dos diferentes grupos de granitoides da área de Ourilândia, com 

base no Código e Guia Brasileiro de Nomenclatura Estratigráfica (Petri et al. 1986); 

(iv) reavaliar os dados de geologia estrutural, com visão de avançar no entendimento 

sobre os controles tectônicos que condicionaram os processos de ascensão, colocação e 

deformação dos magmas formadores dos granitoides estudados, levando em conta as 

reflexões levantadas por Santos & Oliveira (2016) e Silva et al. (2018); 

(v) revisar os dados mineralógicos e microestruturais dos granitoides estudados, visando 

construir uma trajetória P-T para a formação destas rochas;  

(vi) reavaliar os contrastes e afinidades petrológicas dos granitoides estudados em 

comparação com rochas análogas da província, bem como de outros terrenos arqueanos;  

(vii) aprofundar o entendimento dos processos petrogenéticos e de diferenciação interna 

das rochas estudadas, tomando como ponto de partida as discussões levantadas nos 

trabalhos de Santos & Oliveira (2016) e Silva et al. (2018); 

(viii) definir as idades de cristalização das principais unidades estudadas e suas 

assinaturas isotópicas de Hf; 

(ix) comparar os dados isotópicos de U-Pb-Hf obtidos neste estudo com aqueles 

existentes na Província Carajás, incluindo dados de geocronologia em zircões detríticos; 

(x) avaliar o papel da crosta de Ourilândia na compartimentação tectônica regional; 

(xi) refletir sobre os processos de metassomatismo do manto e suas implicações para a 

evolução acoplada do manto litosférico subcontinental e da crosta continental primitiva; 

(xii) elaborar artigos científicos, como primeiro autor, para submissão à publicação em 

periódicos qualificados (Qualis CAPES A1), onde se pode destacar a participação de 

estudante(s) e professor(es) permanente(s) do PPGG. 
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1.9 MATERIAIS E MÉTODOS 

1.9.1 Mapeamento geológico e geologia estrutural 

O mapeamento geológico da área de Ourilândia foi realizado em três etapas durante os 

períodos de 18-26/10/2010, 18-27/10/2013, e 23-25/07/2014 (Figura 22), sendo que: (i) os 

dados coletados no período compreendido entre 18 a 26 de outubro de 2010 são herdados de 

equipes da disciplina estágio de campo II do curso de graduação em geologia da Universidade 

Federal do Pará, Campus II, Marabá (atual UNIFESSPA). Essas amostras são representadas 

pelas siglas BRM, MNC e FRME; e (ii) etapas de campo realizadas entre 18 a 27 de outubro 

de 2013 (amostras de sigla NDP) e entre 23 a 25 de setembro de 2014 (amostras de sigla NLD). 

Tais etapas foram realizadas pelos pesquisadores do GPPG, lideradas pelo Prof. Davis C. de 

Oliveira. O somatório dos dados de campo obtidos para a região resultou em 197 pontos, com 

descrição de afloramentos e relevo, destacando os principais aspectos litológicos e estruturais, 

o que permitiu diversas observações das relações de contato entre os granitoides estudados e 

suas rochas encaixantes. Durante o mapeamento das duas últimas etapas (2013 e 2014), houve 

uma coleta sistemática de amostras de mão, réplica, lâmina e geoquímica, todas devidamente 

identificadas e etiquetadas, totalizando 293 amostras. Para a localização destes pontos foi 

utilizado um aparelho GPS (Global Position System) com precisão de ~3 m.  

A evolução do conhecimento geológico dos granitoides arqueanos de Ourilândia 

alcançada nos últimos anos permitiu produzir nesta tese uma nova versão do mapa geológico 

local em escala de semidetalhe (~1:50.000), a partir de uma reavaliação dos dados de campo 

em ambiente SIG combinado à fotointerpretação de modelo digital de terreno (Shuttle Radar 

Topography Mission – SRTM; com resolução espacial interpolada para 15 m, banda C), e 

imagens aeromagnetométricas e aeroradiométricas (com linha de voo de 500 m). A 1º versão 

do mapa geológico de semidetalhe para a área foi elaborada durante o desenvolvimento da 

dissertação de Maria Nattânia Santos (Santos 2015), onde foram individualizados os SNKs, 

charnoquitos e rochas associadas, permanecendo a ocorrência de uma ampla área de granitos 

indiferenciados (Santos & Oliveira 2016). A 2º versão foi confeccionada na dissertação do 

doutorando, onde os granitos foram individualizados (Silva et al. 2018). Assim, qui foi 

apresentada uma 3º versão deste mapa, onde foi realizada uma reavaliação dos contatos 

litológicos bem como uma redefinição da estratigrafia local.  
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Figura 22 – Mapa de amostragem da área de Ourilândia do Norte, com destaque para a localização das amostras U-Pb-Hf em zircão Modificado a partir de Silva (2017).
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Estruturas planares são abundantes nos granitoides mesoarqueanos de Ourilândia, 

entretanto dados de lineação não foram medidos, devido às dificuldades de observação dos 

mesmos em campo. Com relação a isto, fica para estudo futuro uma investigação mais detalhada 

da trama destas rochas, com a obtenção de dados de anisotropia de susceptibilidade magnética 

(ASM). Entretanto, visando postular os principais mecanismos de ascensão, interação e 

colocação dos magmas geradores dessas rochas nesta tese foi utilizada uma abordagem 

interdiciplinar que envolve uma avaliação das formas dos plútons, observações de campo, 

imagens aerogeofísicas, estudo meso- e microestrutural e interpretações petrogenéticas. 

1.9.2 Petrografia e microestrutural 

Com execeção do xenólito tonalítico, a análise mineralógica e microestrutural de todas 

as variedades de granitoides alvos desta tese foi realizada nas dissertações de mestrado de 

Santos (2015) e Silva (2017). A princípio as amostras de mão foram descritas e agrupadas com 

base na composição mineralógica e nos aspectos texturais. Lâminas polidas ou delgadas foram 

preparadas na Oficina de Laminação do Instituto de Geociências da UFPA, com secções 

aproximadamente perpendicular à foliação da rocha. Em escala microscópica, a descrição das 

lâminas permitiu um reagrupamento das amostras de mão de acordo com as proporções dos 

minerais essenciais e varietais. A análise mineralógica quantitativa foi adquirida a partir da 

contagem modal de 2000 pontos, em 115 lâminas das diversas variedades de granitoides 

estudados, distribuídos numa malha de 0,4 mm de espaçamento em contador de pontos 

automático utilizando o software Hardledge (versão Worsktation 1.3.6.1111; ENDEEPER) e 

os princípios de Chayes (1956) e Hutchison (1974). As fases acessórias secundárias foram 

contabilizadas como suas possíveis fases formadoras. Estes dados foram plotados nos 

diagramas de classificação Q-A-P e Q-A+P-M (Le Maitre 2002), conforme estabelecido pela 

International Union of Geological Sciences (IUGS).  

Em termos microestruturais, nos trabalhos de Santos & Oliveira (2016) e Silva et al. 

(2018) foram realizados um reconhecimento detalhado da tipologia mineralógica e das diversas 

microestruturas magmáticas e deformacionais. A análise das microestruturas primárias foi 

essencial para auxiliar na interpretação sobre a origem e evolução magmática dos granitoides 

de Ourilândia, bem como nos testes de modelagem geoquímica apresentados neste trabalho. 

Enquanto a identificação das microestruturas de deformação permitiu inferir a relação de 

continuidade entre deformação magmática e subsolidus, além de estimar as condições de 

temperatura que atuaram nas fases finais da deformação dúctil. 
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1.9.3 Litoquímica e química mineral 

Análises de geoquímica em rocha total foram realizadas em 139 amostras 

representativas das diversas rochas estudadas (Santos 2015, Silva 2017, este estudo). As 

amostras selecionadas foram trituradas, pulverizadas, homogeneizadas e quarteadas no 

Laboratório de Preparação de Amostras (OPA) do Instituto de Geociências da UFPA e as 

análises químicas foram realizadas pela ACME Analytical Laboratories Ltda. (Vancouver, 

Canadá), onde os conteúdos de elementos maiores e menores foram analisados por ICP-ES 

(Inductively Coupled Plasma Emission Spectroscopy) e os elementos-traço por ICP-MS 

(Inductively coupled plasma mass spectrometry). Uma caracterização geoquímica preliminar 

foi realizada em Santos & Oliveira (2016) e Silva et al. (2018) com base nos procedimentos 

indicados em Ragland (1989), Rollinson (1993), Laurent et al. (2014a), Rollinson & Pease 

(2021) e suas referências.  

Dados de química mineral foram obtidos para os silicatos (biotita, hornblenda, epidoto, 

titanita e plagioclásio) e óxidos de Fe-Ti (magnetita, ilmenita) dos granitoides estudados, onde, 

sempre que possível, foram analisados o núcleo e a borda de cada cristal (Nascimento 2020, 

Nascimento et al. 2021). As análises foram realizadas no Laboratório de Microanálises da 

UFPA com a utilização de uma microssonda eletrônica JEOL JXA-8230 equipada com cinco 

espectrômetros de energia dispersiva de raio-X (Wavelength Dispersive Spectroscopy – WDS). 

As condições analíticas de operação do equipamento incluem: tempo de aceleração de 15 kV; 

corrente de 20nA; e tempo de análise de 20 segundos para os elementos maiores e 40 segundos 

para os elementos menores. A metodologia segue o padrão de correção LIFH para V, Mn, Fe, 

Ni e Ba; PETJ para K, Ca, Ti e Sr; TAP para Na, Si, Al e Mg; LDE1 para F. Os padrões 

utilizados para calibração do instrumento foram andradita (Si e Ca), microclina (Al e K), 

hematita (Fe), olivina (Mg), albita (Na), pirophanita (Ti e Mn), vanadinita (V e Cl), topázio (F). 

A precisão analítica é de ±1% e ±10% para os elementos maiores e menores, respectivamente.  

1.9.4 Modelagem geoquímica  

Os procedimentos de modelagem geoquímica são utilizados para definir e quantificar 

os mecanismos petrogenéticos que atuaram para a formação de uma determinada unidade ígnea 

(Albarède 1995), e envolvem balanço de massas simples e balanço de massas com regressão 

linear. Essa metodologia emprega fórmulas matemáticas que simulam situações muito mais 

simples que as presentes na natureza, mas que determinam os limites, dentro dos quais 
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determinados eventos são passíveis de ocorrer. A princípio, é necessário que se tenha um bom 

conhecimento geológico da(s) unidade(s) investigada(s) antes da realização de testes de 

modelagem geoquímica, os quais permitem refinar ou propor modelos de fusão parcial, 

cristalização fracionada, assimilação+cristalização fracionada, misturas entre magmas, etc. 

Além dos dados geoquímicos e do suporte das informações de campo, para construir modelos 

petrogenéticos consistentes é fundamental realizar um reconhecimento detalhado da 

mineralogia primária das rochas modeladas. 

1.9.4.1 Balanço de massas dos elementos maiores 

Os testes de balanço de massas são realizados para os elementos maiores e consistem 

em ajustar as proporções modais relativas dos minerais residuais, tendo como ponto de partida 

dados de litoquímica e química mineral de rochas consideradas como o pai para reproduzir a 

composição das rochas esperadas como filho. Neste contexto, para os cálculos são necessários 

dados de litoquímica das amostras tidas como: (i) rocha-fonte e líquido gerado, em modelos de 

fusão parcial; (ii) líquido primário e líquido evoluído, em modelos de cristalização fracionada; 

e (iii) rochas encaixantes, em modelos de assimilação+cristalização fracionada. Embora já 

citado, vale destacar que, o balanço de massas ainda requer dados de química mineral das 

amostras consideradas como rocha-fonte em fusão parcial ou como líquido primário em 

cristalização fracionada. Estatisticamente, a qualidade do modelo será aceitável se a soma dos 

resíduos quadrados (ΣR2) for ≤1,2 (Wyers & Barton 1986). Neste contexto, os testes de balanço 

de massas fornecem as proporções modais da assembleia residual (em fusão parcial) ou da 

assembleia extraída (em cristalização fracionada), assim como, os valores das taxas de fusão ou 

de cristalização fracionada. Para os cálculos de fusão parcial ou cristalização fracionada será 

utilizado o software GENESIS 4.0 (Teixeira 2005), ao passo que para os processos de mistura 

e assimilação+cristalização fracionada será utilizado o software PETROMODELER (Ersoy 

2013), tanto para os elementos maiores quanto para os traços. 

1.9.4.2 Modelagem dos elementos-traço 

Ao conseguir bons ajustes no balanço de massas, os resultados são confirmados 

graficamente a partir de modelagem de elementos-traço, utilizando planilhas do Excel®. O 

procedimento visa escolher coeficientes de partição mineral/líquido (Kd) adequados; que levem 

a um bom ajuste gráfico dos principais elementos-traço, de modo que os parâmetros produzidos 

pelo balanço de massas são considerados como constantes nos cálculos. Em outras palavras, 

nesta etapa, a assembleia residual (ou extraída) e a taxa de fusão parcial (ou de cristalização 
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fracionada) definidas pelo balanço de massas não podem ser alteradas. Os coeficientes de 

partição mineral/líquido (Kd) utilizados na modelagem foram obtidos a partir de Rapp et al. 

(2010) e em um banco de dados online (https://kdd.earthref.org/KdD/). 

Para os modelos de fusão foi utilizada a equação de fusão parcial em equilíbrio [CL/CO 

= 1/D(1 – F)(1/D – 1)], onde CL e C0 são as concentrações dos elementos traço no melt (líquido) e 

na fonte (sólido), respectivamente, F é a fração em peso do líquido formado e D é o coeficiente 

de distribuição total para os sólidos residuais no momento em que o líquido foi removido do 

sistema (Wilson 1989). Para mistura binária foi utilizada a equação XM = XA.ƒ+XB(1–ƒ), onde 

XA e XB são as concentrações dos elementos ou óxidos de cada membro final, XM é o teor do 

elemento ou óxido na mistura calculada e ƒ é um índice descrito por A/(A+B). 

1.9.5 Geocronologia 

Foram realizadas análises geocronológicas em cinco amostras representativa das 

principais unidades granitoides de Ourilândia do Norte, a partir do método U-Pb em zircão (in 

situ) pelo sistema SHRIMP IIe (Sensitive High Resolution Ion Microprobe), no Laboratório de 

Geologia de Alta Resolução do Instituto de Geociências da Universidade de São Paulo 

(GeoLab-IGc-USP). Neste contexto, a seguir foram listadas as principais informações das 

amostras que foram selecionadas para datação nesta pesquisa. As coordenadas são dadas no 

sistema UTM SIRGAS 2000, zona 22S.  

Unidade: Suíte Tonalítica-Trondhjemítica Mogno (tipo-TTG) 

Variedade litológica: xenólito tonalítico (no Granito Boa Sorte; textura pele de onça) 

Amostras/coordenadas: NLD-31B (522710, 9258606) 

Unidade: Suíte Trondhjemítica Rio Verde (tipo-TTG) 

Variedade litológica: trondhjemito porfirítico (stock localizado c/pequenos enclaves máficos) 

Amostras/coordenadas: NDP-113B (514161, 9250048) 

Unidade: Granodiorito Arraias (Suíte Sanukitoide Ourilândia)  

Variedade litológica: granodiorito porfirítico (high-Mg) 

Amostras/coordenadas: NDP-87 (502883, 9250496) 

Unidade: Granodiorito Ourilândia (Suíte Sanukitoide Ourilândia)  

Variedade litológica: granodiorito equigranular (high-Mg) 

Amostras/coordenadas: NDP-45 (492463, 9257780) 

Unidade: Granito Boa Sorte (Suíte Granítica Canaã do Carajás) 

Variedade litológica: monzogranito equigranular (alto-K) 

Amostras/coordenadas: NLD-18 (515048, 9258144) 
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Em torno de 5–10 kg de cada amostra foi triturada e moída na Oficina de Preparação de 

Amostras (OPA) da UFPA. Em seguida foram peneiradas nas frações de 250, 175, 125 e 75 µm 

no Laboratório de Preparação Mineral (LPM) da UFPA. O material peneirado (frações 250–

175, 175–125 e 125–75 µm) foi submetido a processos de separação gravimétrica (bateamento 

macro e micro em água, e micro em álcool) e magnética (ímãs de mão e em algumas situações 

separador eletromagnético Isodynamic Frantz). Posteriormente, com o auxílio de lupa 

binocular foram separados entre 70–90 cristais de zircão de cada amostra e montados em disco 

de epóxi juntamente com os padrões analíticos, polidos na altura da metade de sua espessura 

para expor o interior dos cristais, e revestida com uma película de ouro. Antes das análises 

foram observadas as estruturas internas, sobrecrescimentos, fraturas e inclusões nos cristais de 

zircão, utilizando imagens de catodoluinescência, obtidas no GeoLab-IGc-USP. Após a 

realização das análises foram adquiridas imagens de elétrons retroespalhados (Backscattered 

Electron – BSE) de detalhe dos cristais de zircão mais concordantes, para apresentação nos 

artigos, obtidas pela microssonda eletrônica modelo JEOL JXA-8230, do Laboratório de 

Microanálises da UFPA, operando sob condições de voltagem de aceleração de 15 kV e 

corrente do feixe de 20 µA, com distância de trabalho de 11 mm. 

As análises realizadas pelo sistema SHRIMP IIe seguem os procedimentos analíticos 

segundo Stern (1998), Williams (1998) e Sato et al. (2008, 2014). O SHRIMP é um 

espectrômetro de massa acoplado a uma microssonda iônica de alta sensibilidade e resolução 

que utiliza um feixe colimado e acelerado de íons primários (O2-) para atingir um alvo onde os 

íons secundários são gerados a partir de um spot de 30 µm. Os íons secundários são acelerados 

através do equipamento e os isótopos 254UO+, 206Pb+, 207Pb+, 208Pb+, 238U+, 254ThO+ e 196Zr2O
+ 

gerados pela amostra são mensurados sucessivamente. A configuração do SHRIMP IIe no 

GeoLab-IGc-USP foi apresentada a seguir (Sato et al. 2014): (i) feixe primário → abertura 

Kohler = 120 µm; tamanho do spot = 30 μm; densidade do feixe de O-2 = 2,5–7,0 ηA 

(depedendo da abertura do brilho); (ii) feixe secundário → abertura da fonte = 80 μm; resoluções 

de massa para 196(Zr2O), 206Pb, 207Pb, 208Pb, 238U, 248(ThO) e 254(UO) variando entre 5.000 e 

5.500 (1%), e resíduos <0,025. As correções exigidas pela técnica são feitas pelas análises de 

materiais desconhecidos e materiais de referência com relações isotópicas conhecidas para 

determinar fatores de calibração específicos (Black et al. 2004). Assim, durante a execução de 

cada cinco análises no material de idade desconhecida, uma análise é realizada no padrão de 

referência.  

As análises das amostras selecionadas foram realizadas com o zircão de referência 

Temora-2 (idade estimada 416,78 ± 0,33 Ma; Black et al. 2004) para razões isotópicas padrão, 
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utilizadas nos cálculos dos fatores de correção de Pb e dos fatores de fracionamento, enquanto 

o SL13 (238 ppm; Sato et al. 2014) foi empregado para a composição do U. As correções de 

chumbo comum foram realizadas com 204Pb, utilizando o modelo de Stacey & Kramer (1975). 

Os dados foram reduzidos com o software SQUID 1.6 (Ludwig 2009), enquanto o Isoplot 4.15 

(Ludwig 2008) foi usado para o tratamento de dados e geração dos diagramas e o CorelDraw® 

v.20.0 para tratamento gráfico e geração das pranchas. Os erros da razão isotópica estão à 1σ 

(%) e das elipses de idade à 2σ (absoluto). Como as amostras têm mais de 1,5 Ga, as idades de 

cristalização foram calculadas usando a média ponderada das razões 207Pb/206Pb de zircões 

corcordantes, conforme recomendado por Spencer et al. (2016). Os critérios de seleção dos 

cristais de zircão analisados para o cálculo das idades envolveram: (i) o conteúdo de chumbo 

comum (204Pb), com exclusão das análises com f206 > 1%; (ii) precisão analítica, excluindo-se 

as razões isotópicas com erros maiores que 3,0%; e (iii) grau de discordância, sendo 

considerados as melhores análises aquelas com valores <2%, que são capazes de gerar idades 

concordantes.  

1.9.6 Geoquímica isotópica de háfnio em zircão 

Para as análises in-situ de isótopos de Hf em zircão foram selecionados de dez a quinze 

cristais/amostra, a partir das cinco amostras datadas por U-Pb SHRIMP IIe: (i) NLD-18 = 

monzogranito equigranular (Granito Boa Sorte); (ii) NLD-31B = xenólito tonalítico (Suíte 

Mogno); (iii) NDP-45 = granodiorito equigranular (Complexo tonalito-granodiorito Ourilândia 

– Suíte Sanukitoide Ourilândia); (iv) NDP-87 = granodiorito porfirítico (Granodiorito Arraias 

– Suíte Sanukitoide Ourilândia); e (v) NDP-113B = trondhjemito porfirítico (Suíte Rio Verde). 

Tais análises foram obtidas no mesmo spot ou domínio com idades U-Pb concordantes, no 

Laboratório de Geologia Isotópica (Pará-Iso) do Instituto de Geociências da UFPA por um 

Laser Ablation Multi-Collector Ion Coupled Plasma Mass Spectrometer (LA-MC-ICP-MS) de 

alta resolução, modelo Neptune, marca Thermo Finnigan, equipado com uma sonda laser 

Nd:YAG 213nm, modelo LSX-213 G2 da marca CETAC. 

Os parâmetros analíticos para operação do ICP-MS envolvem 16,0 l/min de fluxo de 

gás argônio (Ar) resfriador; 0,7 a 0,8 l/min de gás argônio auxiliar; 1,2 a 1,3 l/min de gás argônio 

de arraste, 1200 W de potência, –2000 de extração, em modo de análise estático em baixa 

resolução, utilizando oito coletores de Faraday. O diâmetro de spot do laser é de 50µm, sendo 

que durante as análises o fluxo de gás hélio (He), responsável pelo transporte do material de 

ablação para o ICP-MS, variou de 450–500 ml/min, com frequência de 10 Hz e tempo total de 

ablação de aproximadamente 60 segundos. Com utilização de uma potência de 50%, que 
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forneceu uma densidade de energia de 4–5 J/cm2 e permitiu obter um sinal da ordem de 1 a 3 

volts para 178Hf. O fracionamento elementar induzido pelo laser e a discriminação instrumental 

de massa foram corrigidos usando as razões isotópicas do zircão de referência GJ-1 (608,5 ± 

1,5 Ma; Jackson et al. 2004, Morel et al. 2008), enquanto o Mud Tank (732 ± 1 Ma; Black & 

Gulson 1978, Horstwood et al. 2016) foi utilizado como material de referência secundário. 

Para realizar as correções de interferências isobáricas dos isótopos Lu e Yb na massa 

176, os isótopos de Lu, Hf e Yb foram medidos concomitantemente, com base nas razões 

isotópicas 173Yb/171Yb, 179Hf/177Hf, 175Lu/177Hf e 176Hf/177Hf. Assim, as interferências 

isobáricas do 176Lu e 176Yb foram corrigidas utilizando uma equação que envolve um fator de 

fracionamento de massa (β) para Lu e Yb e a intensidade dos sinais observados nos isótopos 

livres de interferência 175Lu e 173Yb, normalizados a partir de suas abundâncias isotópicas 

aceitas 176Lu/175Lu = 0,026549 (Chu et al. 2002) e 176Yb/173Yb = 0,786956 (Thirlwall & 

Anczkiewicz 2004). O fator β(Hf, Yb e Lu) foi calculado para cada medida realizada, uma vez que 

seu valor depende diretamente da razão medida entre os isótopos de interesse. Por outro lado, 

para corrigir o fracionamento isotópico provocado pelo equipamento durante as análises, de 

acordo com a lei exponencial (Russel et al. 1978), as razões isotópicas de Yb foram 

normalizadas assumindo valor de 1,12346 para 173Yb/171Yb (Thirlwall & Anczkiewicz 2004) e 

as razões isotópicas de Hf foram normalizadas utilizando valor de 0,7325 para a razão 

179Hf/177Hf (Patchett & Tatsumoto 1980). Para a realização destes cálculos de correção e 

obtenção dos valores corrigidos das razões 176Hf/177Hf e 176Lu/177Hf de cada ponto analisado, 

os dados brutos foram processados em macro Microsoft Excel, sendo selecionados 

aproximadamente 40 valores de um total de 60 dados integrados de 1,049 s/ponto (Bertotti 

2012, Bertotti et al. 2013, Milhomem Neto et al. 2017). Para informações mais detalhadas sobre 

as correções de interferências isobáricas e fracionamento isotópico provocado pelo 

equipamento durante as análises consultar Milhomem Neto et al. (2017, 2019).  

Planilhas de Excel foram utilizadas para calcular as idades-modelo dois estágios ou 

crustais (Hf-TDM
C) e os parâmetros épsilon háfnio (ƐHf) no tempo t, ƐHf(t), assim como para gerar 

os diagramas de evolução do Hf vs. tempo. O acabamento gráfico e confecção das pranchas 

foram realizados com o software CorelDraw®
 v.20.0. Para os cálculos foi usada a constante de 

decaimento λ176Lu de 1,867x10-11 anos-1 (Söderlund et al. 2004), razão 176Lu/177Hf de 0,015 para 

o valor médio da crosta continental (Griffin et al. 2002, 2004, Belousova et al. 2009, 2010) e 

razões 176Lu/177Hf e 176Hf/177Hf atuais para o Reservatório Uniforme Condrítico (CHUR) de 

0,0336 e 0,282785 (Bouvier et al. 2008) e para o manto empobrecido (DM) de 0,0388 e 0,28325 

(Andersen et al. 2009), respectivamente.  
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CAPÍTULO 3 THE MESOARCHEAN PLUTONIC COMPLEX FROM THE CARAJÁS 

PROVINCE, AMAZONIAN CRATON: PETROGENESIS, ZIRCON U-Pb SHRIMP 

GEOCHRONOLOGY AND TECTONIC IMPLICATIONS 

Submetido para Lithos (aceito com revisões). O manuscrito abaixo já foi revisado e reenviado para Lithos.  
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CAPÍTULO 5 CONSIDERAÇÕES FINAIS 

O Granodiorito Rio Maria de afinidade SNK foi inicialmente reconhecido nas regiões 

de Ourilândia e Tucumã (Docegeo 1988, Araújo & Maia 1991, Macambira & Vale 1997, Avelar 

et al. 1999, Vasquez & Rosa-Costa 2008). Em seguida, com base em mapeamento geológico 

em escala de semidetalhe realizado aos arredores de Ourilândia combinado a estudos de 

petrografia e geoquímica, Santos & Oliveira (2016) redefiniram os domínios de ocorrência 

dessa unidade e indicaram que, na verdade, a maior parte daquela área é composta por granitos 

potássicos, até então indiferenciados. Então, usando uma abordagem metodológica similar, 

Silva et al. (2018) caracterizaram esses granitos e forneceram um estudo petrogenético 

preliminar, no qual os granitos potássicos (BG e CAAK) foram classificados como suíte Fe-K, 

e os SNKs como suíte Mg-K, além do reconhecimento de uma unidade trondhjemítica tipo-

TTG subordinada. Na sequência, Silva & Oliveira (2019) (capítulo 2) realizaram uma 

compilação dos dados de Santos & Oliveira (2016) e Silva et al. (2018) e indicaram que a suíte 

Mg-K é espacial e temporalmente relacionada à sua contraparte sinplutônica (suíte Fe-K). Esta 

classificação pode ter vantagens por ser um esquema descritivo; entretanto, os esquemas de 

classificação petrogenética fornecidos por Laurent et al. (2014a) e Moyen (2020) foram 

utilizados nos artigos subsequentes, onde os granitoides estudados foram primeiramente 

agrupados no Complexo Plutônico Ourilândia (capítulo 3) e posteriormente subdivididos em 

diferentes unidades estratigráficas (capítulo 4). 

Aqui os granitoides de Ourilândia foram inseridos no contexto do Terreno Canaã dos 

Carajás ao invés do Terreno Rio Maria, como admitido em trabalhos anteriores (e.g., Santos & 

Oliveira 2016) e são representados pela: (i) Suíte Mogno, representada por xenólitos tonalíticos 

(~2,92 Ga), que mostram aspectos mineralógicos e texturais análogos aos xenólitos hospedados 

no Trondhjemito Mogno (Machado et al. 2021); (ii) Suíte Trodhjemítica Rio Verde, que integra 

o trondhjemito porfirítico de Ourilândia (2,92 Ga) e o Trondhjemito Rio Verde da área de Canaã 

(Feio et al. 2013); (iii) Suíte Sanukitoide Ourilândia, que integra o Granodiorito Arraias (2,92 

Ga) e o Complexo Tonalito-Granodiorito Ourilândia (2,88 Ga). O último é composto por 

tonalitos e granodioritos, com subordinados quartzo monzodioritos, quartzo dioritos e enclaves 

máficos; (iv) Suíte Granítica Canaã dos Carajás, que integra o monzogranito equigranular (2,88 

Ga), o qual representa a unidade mais expressiva da área e foi correlacionado ao Batólito Boa 

Sorte que, em conjunto com os granitos Cruzadão e Canaã dos Carajás, define um longo 

cinturão granítico E-W que conecta as áreas de Ourilândia e Canaã dos Carajás e; (v) Suíte 

Granodiorito-Granito Tucumã, composta pelo granodiorito porfirítico alto-Ti e pelo 
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monzogranito heterogranular associado. Essas rochas são intimamente relacionadas ao Granito 

Boa Sorte. 

1. Os granitoides tipo-TTG de Ourilândia (suítes Mogno e Rio Verde) ocorrem de modo 

subordinado, e representam o evento mais antigo de formação de crosta félsica na região (2,92 

Ga). Os xenólitos são deformados e mostra assinatura geoquímica típica das demais unidades 

TTG da província (e.g., Almeida et al. 2011) e de outros terrenos arqueanos (e.g., Moyen 2003, 

Laurent et al. 2014a), enquanto o trondhjemito mostra algumas particularidades, tais como 

baixo grau de deformação e presença de pequenos enclaves máficos. O xenólito tonalítico 

forneceu valores condríticos de εHf(2,92 Ga) variando de +2,0 a –0,2 e foi formado por 16% de 

fusão parcial a partir de um metabasalto enriquecido (platô oceânico), deixando um resíduo 

composto por anfibólio, granada, plagioclásio, ilmenita e clinopiroxênio. Por outro lado, o 

trondhjemito apresentou εHf(2,92 Ga) = +2,3 a –3,5 sugerindo uma origem mais complexa que 

envolveria mistura entre melt tipo-TTG e um componente subcondrítico, provavelmente 

derivado do manto enriquecido, refletindo em seu maior tempo de residência crustal (Hf-TDM
C 

= 3,2–3,5 Ga) em relação ao xenólito (Hf-TDM
C = 3,2–3,3 Ga). Com base em modelagem 

geoquímica, Silva et al. (2018) indicaram que a composição do trondhjemito pode ser 

reproduzida por mistura binária simples entre 70–80% de melt tipo-TTG (representado no 

modelo por uma amostra trondhjemítica da região Água Azul do Norte) e 30–20% de melt 

derivado do manto enriquecido, representado no modelo por quartzo diorito da Suíte 

Sanukitoide Ourilândia. 

2. Diferente da Suíte Sanukitoide Rio Maria, que mostra afinidade com as séries cálcico-

alcalina granodiorítica e monzonítica (Oliveira et al. 2011), as rochas da Suíte Sanukitoide 

Ourilândia, em particular do Complexo Ourilândia, apresentam afinidade com as séries cálcico-

alcalina granodiorítica e tonalítica, o que é similar ao Complexo Tonalítico Campina Verde da 

área de Canaã (Feio et al. 2013). A idade de 2,92 Ga obtida para o Granodiorito Arraias é inédita 

para SNKs da Província Carajás e representa um dos eventos mais antigos de geração deste 

grupo de granitoides em todo o mundo. As demais unidades SNK da Província Carajás são 

datadas entre 2,88–2,85 Ga (Pimentel & Machado 1994, Gaudette et al. 1998, Avelar et al. 

1999, Rolando & Macambira 2003, Santos et al. 2013a, este estudo), enquanto que globalmente 

as suítes SNK apareceram como um componente restrito no Cráton Pilbara em ~2,95 Ga 

(Smithies & Champion 2000) e permaneceram subordinadas até ~2,7 Ga, quando se tornaram 

um dos componentes mais importantes do registro Arqueano (Heilimo et al. 2011, Laurent et 

al. 2014a, Moyen 2020, e suas referências). O Granodiorito Arraias forneceu valores de εHf(2,92 

Ga) variando de condrítico a subcondrítico (+1,9 a –4,4) e pode ser gerado por 29% de fusão a 
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partir do manto metassomatizado por 40% de melt tipo-TTG, em condições oxidantes, deixando 

um resíduo composto de ortopiroxênio, granada, clinopiroxênio e magnetita. Já o granodiorito 

equigranular, principal variedade do Complexo Ourilândia, forneceu valores de εHf(2,88 Ga) = 

+3,4 a –2,0, indicando que em sua origem houve a participação de um componente derivado do 

manto e outro da crosta. Com base em modelagem geoquímica, foi demostrado que as diferentes 

variedades de granitoides deste complexo, incluindo o quartzo monzodiorito, podem ser 

formadas a partir de 18–33% de fusão a partir do manto enriquecido por 20–40% de melt tipo-

TTG, sob condições oxidantes, deixando um resíduo composto por ortopiroxênio, 

clinopiroxênio, granada, magnetita ±olivina. Ao passo que, os enclaves máficos e o quartzo 

diorito mostram histórias petrogenéticas distintas e foram gerados por fusão parcial do manto 

enriquecido por fluidos em menores pressões, fora da zona de estabilidade da granada.  

3. O magma parental do Granito Boa Sorte pode ser formado por 18% de fusão parcial 

a partir de um trondhjemito tipo-TTG (similar aqueles da área de Água Azul do Norte) sob 

condições relativamente oxidantes, deixando um resíduo composto por plagioclásio, quartzo, 

biotita, magnetita e ilmenita. Os dados U-Pb SHRIMP desta unidade permitiram distinguir 

quatro populações de zircão datadas em 3,04 Ga, 2,97 Ga, 2,93 Ga e 2,88 Ga. A população mais 

jovem (2,88 Ga) foi interpretada como a idade de cristalização magmática (contemporânea à 

formação dos SNKs do Complexo Ourilândia) e forneceu valores subcondríticos de εHf(2,88 Ga) 

= –0,8 a –4,1 (confirmando sua origem crustal). Já a população de 2,93 Ga foi interpretada 

como cristais herdados a partir da fonte tipo-TTG e forneceu valores condríticos de εHf(2,93 Ga) = 

+2,8 a –0,7 (Hf-TDM
C = 3,1–3,4 Ga), indicando um menor tempo de residência crustal em 

relação a população de 2,88 Ga (Hf-TDM
C = 3,3–3,5 Ga). As populações datadas em 3,04 Ga e 

2,97 Ga foram interpretadas como xenocristais e forneceram εHf(3,04 Ga) = –1,7 a –2,2 (Hf-TDM
C 

= 3,5 Ga) e εHf(2,97 Ga) = +1,4 a –5,7 (Hf-TDM
C = 3,3–3,7 Ga), respectivamente. Esses resultados 

implicam em uma fonte crustal e um longo tempo de residência para essas populações mais 

antigas; entretanto, na Província Carajás, nunca foram registrados BGs deste período (3,04–

2,97 Ga), onde o Granito Canaã dos Carajás, datado em 2,96 Ga (Feio et al. 2013), representaria 

a unidade granítica mais antiga até então. 

4. O granodiorito alto-Ti (Suíte Tucumã) mostra afinidade com os granitos Closepet 

(Cráton Dharwar, Índia) e Matok (Bloco Pietersburg, África do Sul) e foi descrito pela primeira 

vez na Província Carajás em Ourilândia (Silva et al. 2018) e, posteriormente, na região de 

Tucumã (Silva-Silva et al. 2020). Com base em modelagem geoquímica, seu magma parental 

poderia ser formado pela fusão de 30% do manto enriquecido por 40% de melt tipo-TTG em 

condições oxidantes e profundidades relativamente rasas, fora da zona de estabilidade da 
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granada, deixando um resíduo composto por ortopiroxênio, olivina, plagioclásio, 

clinopiroxênio e magnetita, com a participação de um componente enriquecido em HFSE, tais 

como sedimentos, fluidos e/ou materiais da astenosfera. Enquanto isto, a origem do 

monzogranito heterogranular envolveu mistura entre 60% de magma derivado do manto 

enriquecido (granodiorito alto-Ti) com 40% de magma derivado da crosta (Granito Boa Sorte). 

Um modelo tectônico de três estágios foi proposto para explicar a petrogênese e a 

assinatura isotópica de U-Pb-Hf dos diferentes tipos de granitoides estudados. Em geral, os 

valores de Hf-TDM
C variam entre 3,7–3,1 Ga, indicando extração de crosta a partir do manto no 

Paleoarqueano. Nesta tese é sugerido que este componente crustal foi gerado em tectônica de 

domos-e-quilhas de longa duração (~600 Ma), o qual foi posteriormente reciclado no manto 

permitindo seu enriquecimento por subducção de baixo ângulo no Mesoarqueano (segundo 

estágio) onde os granitoides tipo-TTG (suítes Mogno e Rio Verde) e a primeira geração de 

SNKs (Granodiorito Arraias) foram gerados em 2,92 Ga. Então, após 30 Ma de quiescência 

magmática, uma colisão de curta duração (terceiro estágio) definida pelo pico de metamorfismo 

regional (2,89–2,84 Ga; Marangoanha et al. 2019a, Silva et al. 2021) e associada com 

espessamento crustal e com slab breakoff permitiu a origem de grandes volumes de magmas 

derivados do manto e da crosta em um curto intervalo de tempo (2,88 Ga).  

Em relação as condições de cristalização dos magmas geradores dos granitoides 

estudados, com exceção dos TTG (suítes Mogno e Rio Verde), as demais unidades não diferem 

significativamente em termos de condições de colocação e história de deformação, o que 

permitiu inferir uma única trajetória P–T de resfriamento para essas rochas (capítulo 3). Com 

base em geotermômetro de saturação em apatita (geoquímica de rocha total), foram estimadas 

temperaturas liquidus > 800 °C para os magmas geradores dos diferentes grupos de granitoides 

da área, atingindo ~960 °C no granodiorito alto-Ti da Suíte Tucumã, enquanto as temperaturas 

solidus foram estimadas entre 785–740 °C para as unidades da Suíte Sanukitoide Ourilândia, a 

partir de geotermômetros baseados em composições de anfibólios (Nascimento et al. 2021). 

Condições solidus não foram estimadas para o Granito Boa Sorte e para a Suíte Tucumã, em 

decorrência da ausência de hornblenda nestas rochas.  

Com exceção das condições menos oxidantes do trondhjemito (–0,03 < NNO < +1,0), 

as razões Fe/(Fe+Mg) em biotita, anfibólio e rocha total indicam moderada a alta fugacidade 

de oxigênio (fO2) para os demais granitoides estudados, principalmente acima do tampão 

níquel–óxido de níquel (NNO) variando de +1,0 a +1,8 (Nascimento et al. 2021). Além disto, 

nós assumimos maiores conteúdos de água para os magmas geradores da Suíte Sanukitoide 

Ourilândia (> 5%) em relação aos demais grupos de granitoides da área (<4%).  
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Estes resultados estão de acordo com os dados de petrologia magnética estudados por 

Nascimento et al. (2022). Se comparado ao Granito Boa Sorte e à Suíte Tucumã, que 

apresentam os maiores valores de susceptibilidade magnética (SM), os quais variam entre 

0,23x10-3 e 13,10x10-3 SI, o Complexo Ourilândia mostra os menores valores deste parâmetro 

(0,08x10-3 e 8,91x10-3 SI) que, aliado à escassez de magnetita modal, torna intrigante a natureza 

oxidante destas rochas. Entretanto, este comportamento tem sido explicado pela formação 

precoce de epidoto, que inibe a formação de magnetita devido à captura do ferro durante a 

evolução magmática, ou mesmo em decorrência dos processos magmáticos tardios, que 

provavelmente foram responsáveis pela desestabilização da magnetita. Portanto, isto poderia 

explicar a natureza oxidada destas rochas, mesmo com o conteúdo modal restrito de magnetita. 

Por outro lado, a presença de magnetita modal e maiores condições de fugacidade do 

Granodiorito Arraias (SM entre 0,81x10-3 e 6,33x10-3 SI) e da variedade heterogranular 

(3,37x10-3 a 6,74x10-3 SI) do Complexo Ourilândia foram estimadas em torno do tampão 

∆NNO + 1,0, no campo de estabilidade da magnetita.  

Para os SNKs foram estimadas pressões de colocação variando entre 300–80 MPa com 

base em geobarômetros de Al em anfibólio (Nascimento et al. 2021). Já para o Granito Boa 

Sorte e para a Suíte Tucumã não foi possível estimar as pressões de colocação devido à ausência 

de hornblenda; no entanto, as observações de campo e resultados geocronológicos indicam que 

essas rochas são contemporâneas ao Complexo Tonalito-Granodiorito Ourilândia (~2,88 Ga). 

Assim, com exceção dos TTG, principalmente do trondhjemito (Suíte Rio Verde), que forneceu 

condições de colocação mais profundas (580–260 MPa), os magmas que produziram as demais 

unidades mesoarqueanas de Ourilândia foram cristalizados em pressões semelhantes (300–80 

MPa), ou seja, em profundidade relativamente rasa na crosta superior (3–10 km), onde a 

colocação foi condicionada por zonas de cisalhamento, que atuaram como condutos 

preexistentes para o transporte e interação de magmas derivados do manto e da crosta, sob 

condições de oxidação intermediária a alta. 

As microestruturas de recristalização dinâmica em quartzo e feldspato das diferentes 

unidades indicam que a deformação ocorreu em temperaturas acima de 500 °C, enquanto a 

presença de microestrutura poligonal sugere recristalização estática pós-deformacional em 

~500 °C, compatível com fácies xisto verde alto a anfibolito baixo, o que é consistente com a 

paragênese secundária de hidratação observada nessas rochas e evidências de deformação na 

presença de melt, em temperaturas próximas ao solidus, tais como (micro)fraturas magmáticas, 

que atesta uma natureza sintectônica para todos os granitoides estudados. Portanto, não é 

recomendado a utilização do prefixo “meta” para classificar estas rochas. 
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