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Summary

The Atlantic Shield is the part of the Brazilian Shield exposed in the eastern South American Platform.
The Precambrian Atlantic Shield is sub-divided into four structural provinces (São Francisco, Borborema,
Tocantins and Mantiqueira; Almeida et al. 1977) and partly covered by two large sedimentary provinces,
viz. the Parnaíba (Parnaiba intracratonic basin, Alpercatas basin, Grajaú basin and Espigão Mestre
basin) and Paraná (Paraná basin, Serra Geral basin, Bauru basin) Provinces; and by an assortment
of intracontinental Mesozoic basins of rift and strike-slip types.

The geologic evolution of the South American Platform comprises a succession of orogenic episodes
involving crustal accretion and reworking intercalated by taphrogenic events dated from the Neoarchean
to the Neoproterozoic. The consolidation of crustal blocks, micro-continents and small-size continents
took place by the end of the Mesoarchean. These blocks (Gavião-Lençóis, Iron Quadrangle, Crixás-
Goiás and others) encompass granite-greenstone terrains with oceanic meta-tholeiitic-komatiitic suites
(Crixás/Goiás, Mundo Novo, Ibitira, Riacho de Santana, Fortaleza de Minas, Pium-hi and Serro) and
gnaissic domes of TTG suites generated after multiple episodes of crustal accretion since the Paleoarchean
(e.g. the Gavião Block, in Bahia).

The first orogenic collage of continental significance comprised of several Mesoarchean and older
blocks (e.g. the Serrinha Block) accreted from 2.77 Ga onwards to the São Francisco and Congo
protocontinents. It corresponds to the Jequié orogenic cycle (2.8 - 2.6 Ga), recorded in the São
Francisco Province both in the form of accretional orogenic materials (e.g. as part of the Itabuna-
Salvador-Curaçá Orogen in the Jequié Block), arc-related greenstone belts (parts of the Rio das Velhas
Orogen), and back-arc basins (Boquira, Urandi, Licínio de Almeida, Contendas-Mirante middle unit,
Itapicuru and Rio Salitre greenstone belts). This orogenic cycle was preceded by oceanic opening at
ca. 2.9 Ga (São José do Jacuípe, Ipirá and Bom Despacho complexes; lower unit of the Nova Lima
Group) and QPC-type metasedimentary rock assemblages which are characteristic of passive rifted
continental margins (Tanque Novo and Almadina complexes, among others). Back-arc greenstone
belts crop out along linear belts which acted as extensional intracratonic sites of limited oceanic
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openings characterized by basaltic volcanism and succeeded by thick exhalative formations (Boquira, Licínio de Almeida, Urandi)
and younger than 2.7 Ga.

The second orogenic collage comprised the accretion of Neoarchean continents in the Rhyacian (2.3 - 2.05 Ga). It corresponds
to the Transamazonic collage recorded in subduction-related juvenile accretionary arcs (2.30-2.15 Ga) and continental collision-
related arcs (2.15 - 2.05 Ga), the collisional climax being marked by a metamorphic peak in the granulite facies metamorphism
at 2.08 Ga. These orogens surround the Sanfranciscano paleocontinent (Dianópolis-Silvânia Mobile Belt, Mineiro Belt, East Bahia
Mobile Belt orogens), smaller microcontinental blocks (e.g. Tróia-Pedra Branca in the Borborema Province and Luis Alves in the
Mantiqueira Province) and Archean nucleii (e.g. Bom Jesus-Presidente Juscelino), and provided for rapid growth of the continental
crust during the Paleoproterozoic (e.g. Borborema Province, Ceará Central, Rio Piranhas and São José do Campestre domains).

The Rhyacian orogenic cycle was preceded by the Siderian taphrogenesis with mantle-derived intraplate magmatism (alkaline
intrusions, shoshonitic, mangeritic and mafic-ultramafic rocks), rift-related supracrustal rock assemblages (Saúde Complex), and
passive margin deposits (Minas, Colomi and Ceará groups) that culminated with ocean opening before 2.2 Ga (Rio Itapicuru and
Riachão do Ouro greenstone belts in Bahia and Tocantins, respectively). The orogenic collage was followed by a long taphrogenesis
that began in the Orosirian (2.05 - 2.08 Ga) in a strike-slip regime with mantle derived magmatism (large mafic-ultramafic
stratified complexes, gabbro-anorthositic suites, syenitic massifs, alkaline suites and carbonatites) in the central Tocantins Province
(in the Goiás state) and in the São Francisco Province (in the Bahia and Minas Gerais states). The taphrogenesis continued in the
Statherian, with rifting accompanied by anorogenic/intraplate magmatism of dominantly crustal origin (A-type granitoid suites of
Borrachudos, Lagoa Real, Serra do Deserto and Lima Campos, as well as tin bearing granites in Goiás), bimodal felsic volcanic/
subvolcanic assemblages (Rio dos Remédios and Pajeú formations, lower unit of the Orós-Jaguaribe Group) and continental
sedimentary deposits (Espinhaço, Araí-Serra da Mesa and Orós-Jaguaribe rift systems).

The rift basins expanded in the Calymmian with sedimentary deposits of transitional and marine environments comprising the
rift-sag basins of the Espinhaço Supergroup (Southern Espinhaço, MG; and Chapada Diamantina, BA), and an alternance of rifts
and syneclises in the northern Espinhaço (BA). In the Southern Espinhaço the tectono-sequences characterize pre-rift and rift stages
and syneclisis that followed thermal relaxation and marine transgression. Similar processes are inferred for the Chapada Diamantina.
In the northern Espinhaço the evidence for basin evolution after the Paleo-mesoproterozoic rift stage is constrained by a massive
continental sedimentation ca. 900 Ma related to the Santo Onofre aulacogen.

Ocean floor generation and dispersion of the continental blocks only occurred in the Ectasian, ca. 1.3 Ga. Both remnants of
oceanic crust (meta-volcanosedimentary sequences of Palmeiropolis-Juscelândia, in the central region of Goiás state; Serra de
Itaberaba Group in the Southeastern region of Brazil; Monte Orebe and Brejo Seco complexes in the Northeastern region of Brazil)
and passive margins (Santa Filomena, Paulistana and Cabrobó in the Northeastern region, and Canastra and Paranoá groups in the
Center-Western region) indicate oceanic floor generation until the Stenian.

A third orogenic collage took place at the end of the Mesoproterozoic and beginning of the Neoproterozoic, with well
established records between 1.1 and 0.96 Ga in the Cariris Velhos Orogen. The closure of the Ectasian-Stenian ocean in the
Sanfranciscana region and the possible remnants of intraoceanic island arcs (Canindé and Marrancó complexes) of continental
magmatic arcs (Alto Pajeú and Pernambuco-Alagoas Terrrane) correspond, in the Southeastern region, to the Paranapiacaba
Brasiliano orogen (Itaberaba and Açungui groups), interpreted as part of a back-arc basin environment related to a possible
Mesoproterozoic subduction in the Mantiqueira Province.

A fourth collage corresponds to the Brasiliano System of orogens, characterized by diachronic continental plate interaction
which resulted in ocean closure in the Neoproterozoic. The diachronism is characterized by a succession of continental and more
rarely intra-oceanic magmatic arcs, with the best preserved records lying in the Tocantins and Mantiqueira provinces. Three large-
scale episodes have been defined, viz. Brasiliano Orogenic System I (900 - 700 Ma), with collisional peak on 790 Ma; Brasiliano II
(650 - 600 Ma) with collisional peak on 632 Ma; and Brasiliano III (590 - 520 Ma), with culminations on 560 and 520 Ma. Each
collisional mega event was followed by alkaline magmatism and by foreland basins, generally late collisional responses to the
flexural subsidence in the continental margin.

The Brasiliano I (900 - 700 Ma) encompasses the first subduction-related plutono-volcanic intra-oceanic accretionary arcs (e.g.
São Gabriel Orogen, in the Mantiqueira Province; Mara Rosa-Arenópolis intra-oceanic arcs, in the Tocantins Province) and represents
the first Neoproterozoic collision in the Brasilia Belt, marked by a metamorphic peak and syn-collisional intrusion of granitoids
(Maratá type) at 790 Ma. At the end of this event began the formation of the Bambuí/Salitre foreland basin, developed in the
eastern margin of the Brasilia Belt and expanded to the foreland interior (the São Francisco Craton). This basin evolved during and
after the ensuing deformational episode of the Brasilia Belt, in the Brasiliano System II.

The Brasiliano II (640 - 600 Ma) is the main orogenic episode of the Brasiliano collage. Represented in all of the three provinces
– Mantiqueira, Tocantins and Borborema, it is characterized by collision-related orogens (metamorphic peak on 620 Ma) with
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recycling of crustal material and limited juvenile accretion. It is represented by the Pelotas and Paranapiacaba orogens and the Rio
Negro magmatic arc in the Mantiqueira Provinces; by the Socorro-Guaxupé Jaupací-Iporá-Amorinópolis magmatic arc and Brasília
and Araguaia belts in the Tocantins Province; and by the Seridó and Cachoeirinha belts, Tamboril-Santa Quitéria Massif and other
collisional magmatic arcs in the Borborema Province. Owing to this orogenic episode, the following foreland basins were formed:
Camaquã, Itajaí, Castro, Itapeva (in the Mantiqueira Province); Bambuí/Três Marias (in the São Francisco Province), and arguably
the Alto Paraguai-Corumbá basin (in the Tocantins Province, on the east-southeast margin of the Amazonic Craton).

The Brasiliano III (590 - 520 Ma) comprises the most recent system of orogens, related dominantly to collisions. Its main
representative is the Araçuaí-Rio Doce orogen (collisional peak at 560 Ma) and, in the eastern end of the Mantiqueira Province, the
Búzios orogen that represents the last episode of the Brasiliano collage at ca. 520 Ma. In the 540 - 470 Ma interval the formation
of the late-orogenic foreland basins of Salobro and Palmares (over the cratonic margin of the São Francisco Province) and of the
extensional post-orogenic basins of Eleutério-Pouso Alegre (in the Tocantins Province), Jaibaras, Cococi and Juá (in the Borborema
Province) mark the transition to a stable environment in the South American Platform.

The Brasiliano collage was responsible by the structuring of the Tocantins, Mantiqueira and Borborema provinces and of the
pericratonic margin of the São Francisco Province. The deformation style of the Tocantins Province is defined by frontal thrusting
and lateral ramp systems, whereas the Mantiqueira Province and the Borborema Province are controlled by strike-slip shear systems.

Introdução

A extensa área de terrenos pré-cambrianos da região oriental
da Plataforma Sul-Americana, exposta no Escudo Atlântico,
encerra quatro províncias estruturais – São Francisco,
Borborema, Tocantins e Mantiqueira (Fig. V.1). A evolução
geotectônica desses terrenos é tratada neste capítulo em 5
subcapítulos. Os quatro primeiros abordam, com mais detalhe,
a evolução dos terrenos pré-cambrianos de cada uma das
províncias referidas. No quinto subcapítulo, a história evolutiva
é abordada de maneira integrada, visando a oferecer visão
geral sobre os processos sucessivos de tafrogêneses e
orogêneses, responsáveis pela edificação da crosta continental
pré-cambriana dessas províncias crustais.

Apesar do grande progresso registrado nos últimos anos
no conhecimento geológico dos terrenos pré-cambrianos do
Escudo Atlântico Brasileiro, a reconstituição dos diversos
episódios orogênicos e tafrogênicos que balizaram a sua
evolução ao longo dos quatro bilhões de anos que antecederam
o Fanerozóico é, sem dúvida alguma, tarefa extremamente
difícil. O conhecimento dos registros geológicos já identificados,
apesar da sua qualidade, é, ainda em geral, incompleto e
fragmentário, e, muitas vezes, verificam-se problemas de
consistência nos dados disponíveis, além da existência de
interpretações conflitantes sobre a evolução tectônica de
determinados segmentos crustais.

Este trabalho foi elaborado por equipe de geólogos, cuja
responsabilidade técnica está assim distribuída: Província São
Francisco – Inácio de Medeiros Delgado, João Dalton de Souza,
Nelson Custódio da Silveira Filho, Reginaldo Alves dos Santos,
Augusto José Pedreira, José Torres Guimarães e Carlos Alberto
Heineck; Província Borborema – Luiz Alberto de Aquino Angelim,
Antônio Maurílio Vasconcelos e Iaponira Paiva Gomes, com a

colaboração de Edilton José dos Santos; Província Tocantins –
Joffre Valmório de Lacerda Filho, Cidney Rodrigues Valente e
Mônica Mazzini Perrota; Província Mantiqueira – Luiz Carlos
da Silva; Síntese da Evolução Geotectônica – Inácio de
Medeiros Delgado, Luiz Carlos da Silva, Reginaldo Alves dos
Santos, Nelson Custódio da Silveira Filho e João Dalton de
Souza. Alguns autores deram contribuições específicas ao
subcapítulo da Província São Francisco, como Augusto José
Pedreira (subtítulo – Bacias Intracratônicas Mesoproterozóicas),
José Torres Guimarães (subtítulo – Bacias Neoproterozóicas e
Cambro-Ordovicianas) e Carlos Alberto Heineck (subtítulo –
Cinturão Mineiro). Luiz Carlos da Silva, além de elaborar o
subcapítulo da Província Mantiqueira, contribuiu especifi-
camente com o texto sobre o Ciclo Brasiliano, do subcapítulo
final de Síntese da Evolução Geotectônica. O documento
inteiro foi revisado por Inácio de Medeiros Delgado e João
Dalton de Souza.

A equipe que elaborou este trabalho está consciente do
elevado grau de incerteza que norteia a construção e a
interpretação de modelos tectônicos, mas também está
convicta de que procurou elaborar análise de reconstrução
paleogeográfica e paleotectônica isenta de preconceitos.
Dentro de visão geral e integrada do arcabouço geotectônico
considerado, algumas das conclusões apresentadas, apoiadas
na análise de novos dados geológicos, geoquímicos e
geofísicos, divergem daquelas estabelecidas em trabalhos de
sínteses regionais anteriores ou até mesmo de teses científicas
vigentes. Espera-se que as novas propostas e hipóteses
apresentadas possam ser úteis ao estímulo e ao desenvol-
vimento de novas pesquisas científicas. Como será notado, a
maioria dos modelos apresentados é de domínio público e de
amplo conhecimento da comunidade científica nacional e
internacional. Os autores fizeram referências aos dados e às
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conclusões de trabalhos anteriores, mas, ante considerável
dimensão desse acervo geocientífico e do tempo disponível
para analisá-lo, é natural que algumas citações possam ter
sido omitidas. Aos autores porventura omitidos, pedimos sua
generosa compreensão.

Finalmente, a equipe executora deseja agradecer a todos
os colaboradores da CPRM que, de forma direta ou indireta,
apoiaram e contribuíram para a conclusão deste trabalho, em
especial aos geólogos que contribuíram com a revisão do texto
das Províncias São Francisco (Roberto Campelo de Melo),

Borborema (Edilton José dos Santos, da UFPe) e Tocantins
(Cipriano Cavalcante de Oliveira e Antônio Augusto Soares
Frasca). Da mesma forma, esse agradecimento é extensivo a
Mabel Pedreira Borges, pelos serviços de digitação e
diagramação do texto, a Ricardo Eddie Hagge, pela preparação
das figuras em formato CorelDRAW® e às bibliotecárias
responsáveis pela catalogação das referências bibliográficas
Isabel A. S. Matos, Gisélia M. L. B. Victa, Dalvanize Bezerril e
Maria Gasparina de Lima.

Figura V.1 – Províncias estruturais do Escudo Atlântico (modificado
de Almeida et. al, 1977, 1981) sobre o modelo digital do terreno
(Smith e Sandwell, 1997)

Figure V.1 – Atlantic Shield Structural Provinces (modified from Almeida
et. al, 1977, 1981) draped over digital elevation model (Smith and
Sandwell, 1997)
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Província São Francisco

Remanescentes Paleoarqueanos

As rochas mais antigas do Brasil (e da América do Sul) estão
localizadas nas províncias São Francisco e Borborema. São
representadas por ortognaisses cinza, tonalítico-trondhjemítico-
granodioríticos (TTG), que formam pequenos núcleos, domos
ou maciços, envolvidos também por ortognaisses similares a
TTG ou calcialcalinos, mais jovens (mesoarqueanos e/ou neo-
arqueanos), o que denota eventos acrescionais sucessivos na
edificação desses segmentos crustais antigos.

O núcleo maior e o mais antigo (ca. 3,5–3,4 Ga), o de
Bom Jesus – Presidente Juscelino, hospeda-se no maciço São
José do Campestre, na província Borborema. As outras
ocorrências situam-se na Província São Francisco (Fig. V.2),
dispersas em meio aos terrenos de idade mesoarqueana ou
na forma de lascas tectônicas imbricadas em seqüências
supracrustais arqueano-paleoproterozóicas. No segmento sul
do Bloco Gavião, os TTG antigos ocorrem em domos, maciços
e plútons, com vários graus de migmatização. Datações U-
Pb SHRIMP e Pb-Pb-evaporação indicam idades de 3,4 Ga,
3,35 Ga e 3,33 Ga para os TTG juvenis de Sete Voltas (Nutman
e Cordani, 1992), Boa Vista/Mata Grande (Nutman e Cordani,
1992) e Bernarda (Pinto, 1996b), e entre 3,24–3,26 Ga para
os ortognaisses dos maciços de Aracatu e Mariana, resultantes
da fusão parcial dos TTG Sete Voltas ou de uma crosta
continental arqueana juvenil (Pinto, 1996b). No segmento norte
do bloco Gavião, ortognaisses migmatíticos TTG do Complexo
Mairi, aflorantes a oeste da Serra de Jacobina, acusam idades
U-Pb de 3,44 Ga (em zircão) e 3,40 Ga (em monazita + allanita)
(Mougeot, 1996). Todas as unidades litotectônicas supracitadas,
à exceção dos TTG do maciço de Bernarda, apresentam idades
modelo Sm-Nd (TDM) >3,5 Ga (Martin et al. 1991, 1997; Pinto,
1996b; Wilson, 1987; Sato, 1998). A configuração desses dados
isotópicos, levando em conta a sua ampla distribuição
geográfica, sugere as seguintes possibilidades: (1) existência
de uma extensa crosta (ou segmentos de crosta) continental
a ca. 3,4–3,3 Ga, correspondente ao bloco Gavião (Teixeira et
al. 2000); e (2) existência de segmentos da crosta siálica mais
primitiva que 3,5 Ga, talvez eoarqueana; ambos hoje não
reconhecidos em sua inteireza devido ao retrabalhamento pelos
eventos tectônicos arqueanos e proterozóicos subseqüentes.

Ao Paleoarqueano também se relacionam rochas
supracrustais, representadas pelas unidades vulcanos-
sedimentares basais dos Greenstone Belts Mundo Novo
(Mascarenhas e Silva, 1994), e de Contendas-Mirante (Marinho,
1991). Os metadacitos de Mundo Novo apresentam idade U-
Pb SHRIMP de 3,3 Ga e TDM de 3,38 a 3,35 Ga (Peucat et.al.
2002), similares às idades das metassubvulcânicas félsicas
de Contendas-Mirante: 3,3 Ga (U-Pb-zircão) e 3,3–3,4 Ga (TDM)

(Marinho, 1991; Marinho et al. 1992a), em ambos os casos
configurando um evento magmático juvenil. A disposição
desses dois greenstone belts, balizados pelo Lineamento
Contendas–Jacobina (Sabaté, 1991, 1996), permite postular
que essa estrutura paleoproterozóica reaproveitou uma zona
de fraqueza da crosta continental que remonta a ca. 3,3 Ga
(Peucat et al. 2002).

No bloco Guanambi-Correntina, os metabasaltos da unidade
inferior do Greenstone Belt Riacho de Santana (ca. 3,2 Ga;
isócrona Sm-Nd; Leal, em preparação; apud Silveira e Garrido,
2000) e os ortognaisses migmatíticos TTG de riacho de Santana
(ca. 3,3 Ga; U-Pb-zircão; Rosa, 1999) são fortes candidatos a
unidades litotectônicas paleoarqueanas, embora a margem
de erro de ambas as idades possa remeter essas rochas ao
Mesoarqueano.

Evidências de eventos tectonotermais paleoarqueanos são
locais, e não inequívocos. Assim, os TTG de 3,4 Ga do domo
de Sete Voltas, que ocorrem como xenólitos nos ortognaisses
cinza de 3,15 Ga (Martin et al. 1991, 1997), apresentam uma
foliação pretérita não registrada nas rochas encaixantes
(Teixeira et al. 2000) e são afetados por um evento de
migmatização datado em ca. 3,2 Ga (Leal et al. 1998).

Blocos Mesoarqueanos

A crosta consolidada no Mesoarqueano é, fundamentalmente,
constituída por uma associação de complexos granito-gnáissicos
e greenstone belts. Ela se apresenta como blocos crustais de
diversos tamanhos, microcontinentes e terrenos mais antigos,
com características litoestruturais próprias e singular evolução
geológica. Representam as primeiras placas e microplacas
continentais estabilizadas no tardi-Mesoarqueano que, de modo
inequívoco, atuaram de forma rígida segundo os processos
relacionados ao ciclo de Wilson, no Neo-arqueano.

Graças aos novos métodos de datações radiométricas de
alta precisão e à difusão e utilização da geologia isotópica,
esses segmentos crustais antigos têm sido identificados em
sua inteireza. No Escudo Atlântico, eles ocorrem,
principalmente, na área cratônica da Província São Francisco,
onde são identificados os blocos Quadrilátero Ferrífero,
Guanhães e Porteirinha, em Minas Gerais, e os blocos Gavião
(incluindo o fragmento/inlier de Mairi), Paramirim, Guanambi–
Correntina, Serrinha, e Sobradinho na Bahia (Fig. V.2).

Os blocos Gavião, Paramirim e Sobradinho (ou bloco
Gavião–Lençóis, Hartmann e Delgado, 2001) afloram em
torno da Chapada Diamantina e constituem o seu substrato.
A continuidade física desse substrato é assinalada pela
distribuição e valores negativos das isogálicas do Mapa
Bouguer do Estado da Bahia (Motta et al. 1981; Gomes et al.
1996). Esse conjunto, com área superior a 300.000 km2, já foi
denominado de Cráton de Lençóis (Pflug et al. 1969), no sentido
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de crátons arqueanos. Sua forma é oval, ligeiramente sigmoidal
e seus limites são sempre tectônicos, marcados por zonas de
cisalhamento profundas e de expressão regional.

Os blocos Quadrilátero Ferrífero (com suas estruturas em
domos e quilhas) e Guanhães (substrato da faixa Neopro-
terozóica Araçuaí) estão conectados entre si e formam uma
expressiva massa crustal mesoarqueana, retrabalhada pelas

orogêneses Transamazônica e Brasiliana (ver Alkmim e
Marshak, 1998; Pinto, 1996a; Teixeira et al. 2000). Mais a
norte, ocorrem os blocos Porteirinha e Guanambi–Correntina
também conectados e separados dos blocos Guanhães,
Paramirim e Gavião pelo rifte Espinhaço. Esta estrutura
reconhecida no Estateriano, possivelmente, implantou-se sobre
uma zona de fraqueza crustal antiga. A ocorrência de seqüências

Figura V.2 – Domínios tectônicos e principais estruturas da Província
São Francisco. Lineamentos: JC – Jacobina–Contendas; BJ – Barrado
Mendes–João Correia; ES – Espinhaço; IA – Itiúba–Anuri

Figure V.2 – Tectonic Domains and main structures of the São Francisco
province. Lineaments: JC – Jacobina–Contendas; BJ – Barrado Mendes–
João Correia; ES – Espinhaço; IA – Itiúba–Anuri
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vulcanossedimentares arqueanas (complexos Boquira, Licínio
de Almeida e Urandi), margeando a cordilheira Espinhaço,
permite postular a herança estrutural arqueana do rifte.

No bloco Paramirim, o retrabalhamento tectono-termal,
durante as orogenias proterozóicas, foi localizado ao longo e
nas imediações das zonas de cisalhamento de direção
submeridiana, principalmente nas estruturas relacionadas ao
sistema de riftes Espinhaço. No bloco Gavião, o retraba-
lhamento tectono-termal brasiliano é pouco expressivo, com
registros mais claros na região próxima do Orógeno
Neoproterozóico Araçuaí.

O bloco Serrinha, nordeste da Bahia, só recentemente
foi caracterizado como um segmento crustal mesoarqueano,
a partir das idades U-Pb SHRIMP de ca. 3,15–2,98 Ga (Cordani
et al. 1999; Mello et al. 1999a e 1999b; Oliveira et al. 2002;
Silva et al. 2002c) e idades U-Pb (zircão) e Pb-Pb (isócrona),
de 2,93 Ga (Lacerda et al. 2000) e 3,07 Ga (Paixão et al.
1995), respectivamente obtidas em ortognaisses migmatíticos
e granulíticos de tendência TTG, aflorantes tanto a oeste
quanto a leste da bacia fanerozóica Recôncavo–Tucano. Essas
idades são coerentes com a do Complexo Gabro-Anortosítico
Lagoa da Vaca (3,16 Ga; Pb-Pb-isócrona; Paixão et al. 1995)
e com a primeira idade mesoarqueana obtida no bloco, por
Gaal et al. 1987 (2,93 Ga, U-Pb-zircão, em xenólito de tonalito
no domo paleoproterozóico de Ambrósio). Esses ortognaisses
apresentam idades-modelo TDM nos intervalos 3,62–3,45 Ga
(Cordani et al. 1999; Bueno e Oliveira, 2002) e 3,11–2,92 Ga
(Lacerda et al. 2000; E. P. Oliveira, 2001, com. verbal), que
indicam fontes heterogêneas para essas rochas e a possível
presença de uma crosta continental mais velha (paleoar-
queana?), ainda não encontrada, devido aos eventos
tectônicos arqueanos posteriores e ao marcante envolvimento
do bloco Serrinha na colagem Riaciana (orogêneses do ciclo
Transamazônico).

De maneira geral, uma das características marcantes
desses terrenos mesoarqueanos é sua arquitetura expressa
sob a forma de domos e quilhas, onde os complexos granito-
gnáissicos formam estruturas dômicas, com proeminente
foliação de borda, enquanto os greenstone belts e os
remanescentes de rochas supracrustais acumulam-se em
quilhas. No bloco Quadrilátero Ferrífero (domos de Bonfim,
Belo Horizonte, Campo Belo, Caeté, Bação, etc.), Alkmim e
Marshak (1998) relacionam estruturas semelhantes ao colapso
extensional da fase tardicolisional do Riaciano.

Greenstone Belts

Os greenstone belts são as estruturas mais importantes dos
terrenos de idade mesoarqueana pelo seu alto potencial
mineral para depósitos econômicos de ouro, sulfetos de níquel
e elementos do grupo da platina. Eles ocorrem em todos os
blocos mesoarqueanos, fazendo par com os complexos granito-

gnáissicos. Na Província São Francisco, são conhecidos os
greenstone belts Brumado, Guajeru, Ibitira, Ubiraçaba,
Umburanas, Riacho de Santana, Contendas-Mirante (seção
inferior) e Mundo Novo (os dois últimos com evolução iniciada
no Paleoarqueano), localizados no Estado da Bahia; e Fortaleza
de Minas, Rio Mata-Cavalo, Pium-hi e Serro, em Minas Gerais
(Fig. V.3).

Uma característica comum a todos esses greenstone belts
é a presença de suítes de metakomatiítos e metatholeiítos,
com intercalações de formações sílico-ferro-manganesíferas,
posicionadas na seção inferior da pilha estratigráfica. Essa
associação é de ambiente extensional de assoalho oceânico.
A ocorrência de metavulcânicas félsicas calcialcalinas está
sempre relacionada a eventos orogênicos do Mesoarqueano
ou do Neo-arqueano.

A seção estratigráfica superior é constituída de rochas
metassedimentares subdivididas em duas formações
geneticamente distintas. A inferior, que entra em contato
com a seção vulcânica, constitui uma associação de grafita
xisto, metapelito, metacherte, formação ferrífera bandada e
rocha calcissilicática, típica de ambiente de fundo oceânico,
enquanto a superior é composta de rochas clásticas, sobretudo
turbidíticas.

Os metakomatiítos ocorrem como xistos máfico-
ultramáficos, com variadas proporções de serpentina, clorita,
talco, carbonato e actinolita, enquanto o metabasalto típico
ocorre como anfibólio xisto composto por ferro-actinolita,
albita-oligoclásio, clorita, quartzo, pirita e magnetita.
Localmente, são observadas texturas do tipo spinifex, e, ainda,
estruturas de lavas em almofadas e juntas poliédricas.

Descrições precisas dessas associações de rochas
tholeiítico-komatiíticas relacionadas aos greenstone belts
mesoarqueanos encontram-se em Jost e Oliveira (1991), Jost
et al. (1995), Schrank (1982, 1986), Cunha e Fróes (1994),
entre outros.

Complexos Granito-Gnáissicos

Os complexos granito-gnáissicos são suítes ígneas do tipo
TTG, geralmente intrudidas por tonalitos, granodioritos e
granitos, e associadas com freqüência a faixas e relíquias de
rochas supracrustais (gnaisse kinzigítico, granada leucognaisse,
quartzito, formação ferrífera e rocha calcissilicática) e corpos
intrusivos máfico-ultramáficos e gabro-anortosíticos.

O modelo de evolução das suítes TTG do bloco Gavião,
geradas em sucessivos episódios magmáticos, é descrito por
diversos pesquisadores (Martin et al. 1991, 1997; Sabaté et
al. 1994; Pinto, 1996b; Leal et al. 1996, 1997, 1998; Leal,
1998, Pinto et al. 1998). Os dados isotópicos e químicos
indicam que os componentes mais antigos dessas suítes foram
cristalizados a partir de magmas juvenis de derivação mantélica,
enquanto os mais jovens apresentam variados graus de
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contaminação por material crustal. As idades U-Pb de
cristalização magmática dessas rochas mostram a existência
de sucessivos episódios de acresção ocorridos entre 3,4 e
3,0 Ga, coerente com as idades-modelo TDM, distribuídas no
intervalo de 3,1 a 3,6 Ga.

No intervalo 3,17–3,15 Ga, ocorrem, no bloco Gavião,
granodioritos porfiríticos de tendência calcialcalina intrusivos
nos ortognaisses TTG paleoarqueanos do domo de Sete Volta
(Martin et al. 1991, 1997). Esse bloco caracteriza-se por
apresentar metamorfismo da fácies anfibolito alto e, no
mínimo, dois episódios de migmatização: o primeiro afetou
os ortognaisses TTG paleoarqueanos, a cerca de 3,2 Ga, e o
segundo atingiu os ortognaisses cinza mesoarqueanos, em
torno de 2,91 Ga (Pinto et al. 1998; Leal et al. 1996, 1997,
1998; Teixeira et al. 2000).

Os neossomas de migmatitos das suítes TTG do bloco
Quadrilátero Ferrífero revelam idades de ca. 2,86 Ga e 2,77 Ga
(U-Pb-zircão), que correspondem a dois picos metamórficos
na transição do Mesoarqueano para o Neo-arqueano, o segundo
dos quais é sincrônico com a orogenia Rio das Velhas, datada
em 2,77 Ga (Machado e Carneiro, 1992; Carneiro et al. 1998).

Granitóides neo-arqueanos, de diversas gerações, intrudem
as suítes TTG mesoarqueanas. No bloco Quadrilátero Ferrífero
esses granitóides podem ser reunidos em três suítes: (i) tonalito,
grandiorito e granito calcialcalinos, metaluminosos, com idades
U-Pb distribuídas no intervalo de 2,78–2,72 Ga; (ii) granitóides
tipo I peraluminosos com idades de 2,71–2,69 Ga (U-Pb zircão);
e (iii) diques e plútons de granito cinza mais jovem, pós-
orogênico, colocados no intervalo de 2,61–2,55 Ga (Teixeira
et al. 2000). As suítes graníticas metaluminosas e

Figura V.3 – Distribuição dos greenstone belts arqueanos do
embasamento da Província São Francisco segundo seus ambientes
tectônicos

Figura V.3 – Distribution of Archean greenstones belts within the
basement of the São Francisco province according to its tectonic
environment
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peraluminosas estão relacionadas, respectivamente, a
episódios magmáticos acrescionários e colisionais, ocorridos
entre 2,78 e 2,69 Ga, durante a evolução do Orógeno Rio das
Velhas, que resultou da interação de placas consolidadas no
Mesoarqueano. A última fase de diques de granito cinza com
idade ca. 2,6 Ga, também constatada no bloco Gavião, pode
ser considerada um evento magmático pós-tectônico que marca
o início do regime extensional do final do éon Arqueano.

Ciclos de Wilson Neo-Arqueanos

Os microcontinentes consolidados/estabilizados do fim do
Mesoarqueano constituíam massas continentais originalmente
bem maiores. Informações isotópicas, sobretudo do par Sm-
Nd, confirmam que partes dessas massas continentais foram
recicladas durante as orogêneses neo-arqueanas e
proterozóicas. Portanto, os atuais segmentos de crosta
continental mesoarqueanos personificados nos blocos Gavião–
Lençóis, Serrinha–(Congo ?) e Quadrilatéro Ferrífero (incluindo
Guanhães, Porteirinha, Guanambi/Correntina) representam
feições vestigiais de massas continentais originalmente mais
amplas, idéia já formulada para o éon Arqueano por Brito
Neves (1999).

Se assim não fosse, seria difícil entender as grandes
mudanças que aconteceram a partir do Neo-arqueano, como:
(i) o desenvolvimento de margens passivas ou áreas de
plataforma estável, interpretadas a partir dos registros
sedimentológicos e mapeamento de extensas faixas de
associação de paragnaisses do tipo Quartizito, Pelitos e
Carbonatos – QPC; (ii) o reconhecimento de remanescentes
de crosta oceânica em faixas de associação de rochas máfico-
ultramáficas e metassedimentares químico-exalativas (sílico-
ferro-manganesíferas, carbonáticas e grafitosas); (iii) a
identificação de arcos magmáticos plutônicos e vulcânicos,
acrescionários e colisionais, que atestam o fechamento de
amplos oceanos durante o Neo-arqueano; e (iv) o
desenvolvimento de bacias extensionais de retroarco sobre
substrato siálico onde se formou a maioria dos greenstone
belts do Neo-arqueano.

A evolução dos terrenos neo-arqueanos, na Bahia, está
governada pela orogênese Jequié, também identificada em
Minas Gerais com o nome de orogênese Rio das Velhas (Machado
e Carneiro, 1992). O “ciclo Jequié” tem precedência sobre o
“ciclo Rio das Velhas” e foi proposto, originalmente, por Brito
Neves et al. (1980) para formação de rochas no intervalo de
2,60–2,70 Ga. Trabalhos posteriores indicaram que a máxima
de dados isotópicos situam-se entre 2,80–2,70 Ga. Esse ciclo
tectono-magmático foi correlacionado ao evento Aroense, no
escudo das Guianas, em que os valores de idades situam-se
entre 2,90–2,70 Ga (Schobbenhaus et al. 1984). O nome Rio
das Velhas tem sido empregado no sentido de orógeno,

considerando que o Greenstone Belt Rio das Velhas é um produto
da orogênese neo-arquena. Por isso, nesse trabalho de
integração, fez-se uma opção pelo uso dos termos/nomes
“orogênese Jequié” e “Orógeno Rio das Velhas”.

Orógeno Rio das Velhas

O Greenstone Belt Rio das Velhas é o mais conhecido do Brasil
por hospedar depósitos de ouro de classe mundial e configura
uma estrutura relacionada a arco magmático, cuja evolução
ocorreu dentro do ciclo orogênico Jequié.

A unidade litoestratigráfica maior, o Supergrupo Rio das
Velhas, compreende dois grupos (Dorr et al. 1957): Nova Lima
(inferior) e Maquiné (superior). O Grupo Nova Lima constitui
uma associação vulcanossedimentar composta de três unidades
tectono-estratigráficas (Pinto, 1996a): (i) uma unidade basal
de lavas e soleiras máficas e ultramáficas, de composição
tholeiítica tipo Mid-Ocean Ridge Basalts – MORB e subordina-
damente komatiítica, com intercalações metassedimentares
químico-exalativas, formadas em ambiente extensional de
fundo oceânico; (ii) uma unidade intermediária de rochas
piroclásticas e vulcanoclásticas félsicas, de afinidade
calcialcalina (dacítica), de ambiente compressivo, relacionada
a arco vulcânico intra-oceânico; e (iii) uma unidade superior,
pós-eruptiva, de rochas metassedimentares vulcanoclásticas
e epiclásticas, turbidíticas, ainda de ambiente compressivo,
da fase de inversão da bacia. O Grupo Maquiné é uma
seqüência sedimentar terrígena, contendo metaconglomerados
polimíticos, metarenitos e metapelitos, provavelmente
depositada em estágio tardi a pós-orogênico, da fase final de
colmatação da bacia.

Os estudos geológicos, petrográficos, geoquímicos e
isotópicos, conduzidos por Machado e Carneiro (1992),
Machado et al. (1992), Noce et al. (1998), Zucchetti (1998),
Silva (1996, apud Pinto, 1996a) e Silva et al. (2000b)
caracterizaram o Greenstone Belt Rio das Velhas como produto
de uma evolução orogênica, ocorrida em três estágios, entre
2,90–2,69 Ga. O primeiro, de ambiente extensional, tem seu
início com o rifteamento de uma protocrosta mesoarqueana
e evolui até abertura oceânica a cerca de 2,90 Ga (Noce et
al. 1998). O segundo, de ambiente compressivo, com
subducção da placa oceânica, fusão parcial e geração do
arco vulcânico e de plútons tonalíticos intrusivos na margem
continental, entre 2,78–2,75 Ga, sendo a principal fase de
acresção crustal de material juvenil. E o terceiro, o estágio
colisional, entre 2,75–2,69 Ga, com fusão de crosta e intrusão
de granitos potássicos, erosão e sedimentação.

O modelo evolutivo do Orógeno Rio das Velhas evidencia
um ciclo de Wilson completo que compreende os seguintes
estágios de evolução tectono-magmática: (i) geração de crosta
oceânica a ca. 2,90 Ga; (ii) geração de arcos magmáticos
plutono-vulcânico relacionados à subducção, ca. 2,78–2,75 Ga;
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(iii) geração de granitos potássicos relacionados à colisão, a
ca. 2,75–2,69 Ga; e (iv) geração de granitos subalcalinos a
alcalinos e diques máficos a ca. 2,62 Ga.

Orógeno Itabuna-Salvador–Curaçá
e Bloco Jequié

O Orógeno Itabuna-Salvador–Curaçá (Fig. V.4) representa um
extenso segmento de crosta neo-arqueana formada durante a
orogenia Jequié. Está dividido em dois domínios: o domínio
norte corresponde ao Cinturão Salvador–Curaçá (Dalton de
Souza e Santos, 1984) e o domínio sul, ao Cinturão Itabuna
(Figueiredo, 1989; Figueiredo e Barbosa, 1993), também
referido como bloco de Itabuna (Pedreira et al. 1976), Mobile
Belt da Costa Atlântica (Costa e Mascarenhas, 1982), Domínio
da Costa Atlântica (Barbosa, 1986), Cinturão Itabuna–Costa
Atlântica (Teixeira et al. 2000). Ambos os domínios são
constituídos por associações litológicas de mesmas caracte-
rísticas, compreendendo: (i) associações de paragnaisses
agrupadas no complexo Tanque Novo (Ladeira e Brockes Junior,
1969; Delgado e Dalton de Souza, 1975) e Complexo Ipirá
(Sofner, 1974 apud Melo, 1991; Melo et al. 1995), também
reunidos no complexo Tanque Novo-Ipirá (Kosin et al. 1999), a
norte, e no complexo Almadina (Martins e Santos, 1997), a
sul; (ii) associação de ortognaisses TTG reunidos no Complexo
Caraíba, a norte, e Complexo Itabuna, a sul; (iii) associações
de rochas máficas e ultramáficas, mapeadas no segmento
norte como Complexo São José do Jacuípe (Melo, 1991;
Loureiro, 1991; Melo et al. 1995) e no segmento sul como
corpos de piroxenito, gabronorito, gabro-diorito e metabasalto;
e (iv) intrusões de charnockito, granito, tonalito, monzonito
(inclusive shoshonítico), algumas das quais relacionadas à
evolução paleoproterozóica.

Estágio pré-orogênico
As faixas de paragnaisses se distribuem na margem oeste do
orógeno. São constituídas de quartzito, gnaisse, gnaisse
kinzigítico, granada gnaisse, rocha calcissilicática, gnaisse
grafitoso e manganesífero, formação ferrífera, gondito e corpos
de anfibolito. São interpretadas como uma típica associação
QPC, de ambiente plataformal de margem passiva, incluindo
componentes do estágio rifte. Apesar de sua ampla exposição
na margem oeste do orógeno, numa extensão de mais ou
menos 750 km, ainda assim representam faixas vestigiais
imbricadas tectonicamente com os ortognaisses do seu
embasamento ou com fatias de ortognaisses TTG dos arcos
plutônicos.

Alguns segmentos de rochas supracrustais são
caracterizados como “seqüências anfibolíticas”, pela
predominância de rocha metamáfica (principalmente anfibolito)
em associação com formações ferrífera, manganesífera,
grafitosa, carbonática e calcissilicática, além de paragnaisse

kinzigítico. Esta associação é interpretada como remanescente
de crosta oceânica, guardando identidade com a camada 1 da
crosta ofiolítica. Compreendem os gnaisses Bom Despacho,
mapeados por Delgado e Dalton de Souza (1975) e Kosin et
al. (1999), na parte norte do Cinturão Salvador–Curaçá; e
parte dos gnaisses Ipirá, mapeados por Melo (1991), Loureiro
(1991), Sampaio (1992), Melo et al. (1995) e Kosin et al.
(1999), na extensão sul desse cinturão.

Em contato tectônico com a “seqüência anfibolítica” de
fundo oceânico, ocorrem complexos ou associações de rochas
máficas e ultramáficas de caráter plutônico, constituídas por
corpos bandados ou granulares de gabronorito, norito, gabro,
ferrogabro, leucogabro (restrito) e peridotito. Constituem a
Suíte São José do Jacuípe, interpretada por Teixeira (1997)
como derivada de um magma tholeíitico tipo MORB, com leve
contaminação crustal, representando um remanescente de
crosta oceânica obductado. Xenólito desta suíte em enderbito
TTG do Complexo Caraíba, com idade de 2,69 Ga (U-Pb SHRIMP;
Silva et al. 1997b), indica que essa crosta oceânica é mais
antiga que 2,7 Ga, o que é coerente com a idade-modelo TDM

de cerca de 2,82 Ga desse enderbito de fonte juvenil com leve
contaminação crustal. Além do mais, esse xenólito exibe uma
estrutura planar dobrada (So//S1) não registrada na rocha
encaixante, que indica deformação arqueana no Cinturão
Salvador–Curaçá.

No segmento sul, corpos de metagabro-norito-diorito com
granada e metabasalto também ocorrem em associação com
as suítes TTG do complexo São José e formam bandas e faixas
no âmbito do Cinturão Itabuna (Arcanjo, 1997; Martins e
Santos, 1997). Adicionalmente, a distribuição e concentração
de depósitos e ocorrências de manganês em distritos e campos
mineralizados que se alinham formando faixas mineralizadas
(Sá, 1982; Loureiro e Dalton de Souza, 1983, 1986; Neves e
Dalton de Souza, 1984; Martins, 1986) constituem fortes
indícios de afloramento de segmentos de crosta oceânica com
remanescentes de rochas supracrustais manganesíferas.

Uma isócrona Sm-Nd em gabro do Complexo Itabuna
forneceu uma idade de 2,90 Ga (Barbosa, 1990). Esta idade
pode ser a mais significativa para a formação da crosta
oceânica, se comparada com a idade mínima de 2,7 Ga obtida
indiretamente para a Suíte São José do Jacuípe. Coincide
com a idade de oceanização a ca. 2,90 Ga do Orógeno Rio das
Velhas, proposta por Noce et al. (1998).

Estágio Orogênico
O bloco Jequié é constituído pelo Complexo Jequié (Arco
Magmático de Margem Continental Jequié), que consiste em
uma associação de ortognaisses bandados, migmatitos e
relíquias de rochas supracrustais intrudidas por uma suíte
enderbito–charnockítica, todos metamorfizados na fácies
granulítico. Essa suíte mostra assinatura geoquímica de série
calcialcalina (Barbosa, 1990; Marinho, 1991; Marinho et al.
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Figura V.4 – Cinturão Móvel Bahia Oriental, resultante da colagem
Riaciana, envolvendo blocos mesoarqueanos (Gavião - Lençóis,
Serrinha) e arcos magmáticos neo-arqueanos (Caraíba, Itabuna,
Jequié)

Figure V.4 – Western Bahia Mobile Belt, resulting from the Rhyacian
collage, involving Mesoarchean blocks (Gavião-Lençóis, Serrinha) and
Neoarchean magmatic arcs (Caraíba, Itabuna, Jequié)
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1992a), de fonte juvenil mantélica, idade-modelo TDM entre
3,4–3,0 Ga e valores positivos de εNd (3,0 Ga) (Alibert e
Barbosa, 1992). Os dois primeiros autores obtiveram idades
(U-Pb SHRIMP) para essa suíte enderbito-charnockítica no
intervalo de 2,81–2,68 Ga. Outras idades mais jovens foram
obtidas por métodos menos precisos: 2,64 Ga por U-Pb
convencional (Ledru et al. 1994) e 2,66 Ga por Pb/Pb isocrônico
(Marinho, 1991). Entretanto, em ortognaisses e migmatitos,
a idade obtida de 2,90 Ga indica que parte dessas rochas do
Complexo Jequié é remanescente da crosta mais antiga
mesoarqueana. Em consonância, as idades-modelo TDM entre
3,4 e 3,0 Ga também já sugeriam fonte heterogênea dos
protólitos das rochas do Complexo Jequié, com provável
reciclagem de crosta continental prévia (Teixeira et al. 2000).
Neste bloco, também ocorrem charnockitos paleoproterozóicos,
exemplificados pelo domo de Brejões (Barbosa et al. 1998;
Teixeira et al. 2000).

Apesar do forte controle tectônico/metamórfico imposto
pela colagem orogênica Riaciana (Transamazônica), o bloco
Jequié preserva registros sugestivos de eventos arqueanos,
tais como: (i) dobras recumbentes com sugestão de uma
foliação granulítica arqueana; (ii) dobras em bainha
suborizontais associadas com lineação mineral norte-sul e
indicadores de vergência para norte (Sabaté, inédito e Cunha,
com. verbal; (i) e (ii) citados por Teixeira et al. 2000).

Os dados geológicos, geoquímicos e isotópicos sugerem
que o bloco Jequié é constituído por uma mistura de restos
de crosta mesoarqueana e de material crustal juvenil neo-
arqueano, associação esta que pode ser interpretada como a
de um arco magmático maduro, continental, neo-arqueano
que se estabeleceu sobre a margem do protocontinente
mesoarqueano.

O Complexos Caraíba (Arco Magmático Caraíba) e o
Complexo Itabuna (Arco Magmático Itabuna) reúnem suítes
TTG que foram, posteriormente, granulitizadas durante a colisão
do Riaciano. No Complexo Caraíba essas suítes são repre-
sentadas por ortognaisses sódicos e sódico-potássicos, de
afinidade calcialcalina (Teixeira, 1997). No Complexo Itabuna
dominam os ortognaisses plutônicos com componentes
vulcânicos muito subordinados. Barbosa (1990) interpretou
as rochas do Complexo Itabuna como uma associação
magmática de margem continental ativa, que mostra variação
composicional e química, materializada de este para oeste,
por rochas de afinidade tholeiítica de arco, rochas calcialcalinas
e rochas shoshoníticas. Interpretou, ainda, uma subducção,
com a placa oceânica mergulhando para oeste, por debaixo
do bloco de Jequié.

Os novos dados geocronológicos de alta precisão (U-Pb
SHRIMP) obtidos por Silva et al. (2002c) confirmam a idade da
suíte TTG do Complexo Itabuna em torno de 2,80 Ga coeva
com a idade (U-Pb SHRIMP) da suíte enderbito-charnockítica
do Complexo Jequié (2,81–2,68 Ga, Alibert e Barbosa, 1992).

No Complexo Caraíba, as idades (U-Pb SHRIMP) variaram de
ca. 2,79 a 2,63 Ga (Silva et al. 1997b; Silva et al. 2002c). Em
resumo, as suítes TTG dos complexos Caraíba e Itabuna e
suíte enderbito-charnockitica calcialcalina normal do Complexo
Jequié representam sucessivos arcos magmáticos coalescidos
entre 2,81–2,69 Ga. Os charnockitos do Complexo Caraíba,
que assinalam a estabilização dessa crosta, foram intrudidos
em 2,63 Ga (U-Pb SHRIMP, Silva et al. 1997b). Esses
ortognaisses charnockíticos cortam e contêm xenólitos
previamente deformados da Suíte São José do Jacuípe,
comprovando, mais uma vez, a presença de deformação
arqueana no Cinturão Salvador–Curaçá.

Outras evidências de deformação arqueana no Cinturão
Salvador–Curaçá são relacionadas à intrusão norítico-
hiperstênio granulítica da Mina Caraíba, o segundo maior
depósito de sulfeto de cobre do Brasil, datada em 2,58 Ga (U-
Pb SHRIMP, Oliveira, 2001, com. oral). Segundo Oliveira e
Lacerda (1993), o corpo máfico-últramáfico de Caraíba resultou
de injeção múltiplas de diques, veios e brechas de noritos e
hiperstenitos (as rochas mais jovens), que cortam rochas
encaixantes previamente deformadas e metamorfizadas em
alto grau. Silva (1994), por seu turno, defende que os
hiperstenitos cupríferos são soleiras (e possíveis diques) sin-
D1, embora admita que soleiras/diques menores possam ter
sido colocados sin e subparalelamente a empurrões D2. As
duas interpretações, independentemente de qual esteja correta,
indicam deformação/metamorfismo arqueano (≥2,58 Ga). Mais
a sul, em São José do Jacuípe, em uma amostra de enderbito
do Complexo Caraíba foi datada uma primeira fase de
metamorfismo granulítico em 2,59 ± 7 Ga, valor correspon-
dente ao intercepto inferior de uma concórdia U-Pb SHRIMP
(Silva et al. 1997b).

Todas as amostras analisadas nos três domínios, tectônicos:
Caraíba, Itabuna e Jequié, mostram a superposição de um
evento metamórfico generalizado de alto grau, no final da
colagem Riaciana/Transamazônica, entre 2,08–2,07 Ga. Este
evento obliterou o metamorfismo pretérito/remanescente
relacionado à orogênese Jequié. Eventos metamórficos neo-
arqueanos relacionados a processos de migmatização e
geração de granitos peraluminosos (por fusão parcial de
protólitos crustais), indicativos de colisão, têm sido registrados
no domínio da crosta mesoarqueana, onde foi menor a
influência do retrabalhamento paleoproterozóico. As idades
desses picos metamórficos são de 2,69 e 2,77 Ga, constatadas,
principalmente, no bloco Quadrilátero Ferrífero.

Concluindo, os principais registros magmáticos da orogenia
Jequié, identificados no Orógeno Itabuna–Salvador–Curaçá e
no bloco Jequié e confirmados por dados isotópicos e idades
radiométricas (U-Pb SHRIMP e convencional), compreendem:
(i) magmatismo máfico-ultramáfico (plutono-vulcânico) pré-
orogênico, interpretado como remanescentes de crosta
oceânica (Suíte São José do Jacuípe e correlatos), com idade
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mínima de 2,7 Ga e máxima de 2,9 Ga; (ii) plutonismo e
vulcanismo calcialcalino, juvenil, que marca o estágio acrescio-
nário do orógeno (arcos magmáticos Caraíba e Itabuna) e do
bloco Jequié (arco magmático Jequié), no intervalo de tempo
de 2,81 a 2,69 Ga, portanto Neo-arqueana; (iii) magmatismo
calcialcalino potássico, sobretudo peraluminoso e picos de
metamorfismo em 2,69 Ga e 2,61 Ga, sinalizando distintos
episódios colisionais; e (iv) magmatismo tardi a pós-colisional
orogênico, potássico, shoshonítico, entre 2,6 e 2,55 Ga,
que marca a estabilização/cratonização neo-arqueana e início
da fase extensional e transicional para o Paleoproterozóico.

Modelo Tectônico
Teixeira (1997) propôs um modelo de evolução tectônica para
o Cinturão Salvador–Curaçá, com base na caracterização
petrogenética das unidades estudadas (Suíte São José do
Jacuípe e Complexo Caraíba), compreendendo os seguintes
eventos:

i) Fusão parcial de rochas máficas de base de crosta
(eclogito) e geração de granitóides sódicos, na fase
precoce do rifteamento (parte do Complexo Mairi, para
os autores deste texto);

ii) Estabelecimento de um sistema de rifte que evoluiu
para uma bacia oceânica, com a formação de uma
crosta basáltica tholeiítica similar ao MORB, composta
de unidade metavulcanossedimentar superior
(Complexo Ipirá) e unidade metamáfica plutônica
inferior – assoalho, diques, soleira (Complexo São José
do Jacuípe); e

iii) Inversão da bacia e surgimento de um sistema de
subducção, com a placa oceânica mergulhando para
leste, em acordo com proposta anterior de Padilha e
Melo (1991); e geração de ortognaisses sódicos (juvenis
com leve contaminação crustal) e sódico-potássicos e
potássicos (retrabalhamento crustal).

iv) Fechamento da bacia e colisão continental.
Em sua proposta de modelo, Teixeira (1997) caracterizou

um ciclo completo de Wilson. A Suíte São José do Jacuípe (e
parte do Complexo Ipirá) como remanescentes da crosta
oceânica e os ortognaisses do Complexo Caraíba como um
arco magmático resultante da subducção dessa crosta oceânica.
A faciologia química dos ortognaisses do Complexo Caraíba,
mostrada por Teixeira (1997), põe em evidência um zoneamento
de arco magmático desde os termos mais sódicos, a oeste,
até os mais potássicos a leste (Fig. V.5). Os ortognaisses
sódicos, trondhjemíticos, associam-se, intimamente, com os
remanescentes da crosta oceânica, na borda oeste do orógeno,
enquanto os ortognáissicos sódico-potássicos dominam na
borda leste. Esse modelo tectônico foi proposto para o
Paleoproterozóico. Entretanto, as idades U-Pb SHRIMP (Silva
et al. 1997b e Silva et al. 2002c), no intervalo de 2,79–
2,69 Ga para os ortognaisses sódicos e sódico-potássicos do

Complexo Caraíba e de 2,63 Ga para os ortognaisses potássicos
intrusivos (com xenólitos de rochas básicas), indicam idades
neo-arqueanas para o arco magmático Caraíba, e, indi-
retamente, para os remanescentes de crosta oceânica
obductados.

O Cinturão Itabuna é interpretado como a raiz de arcos-
de-ilhas (ortognaisses TTG) formado a partir da subducção de
uma crosta oceânica, conectada a leste com o paleocontinente
do Congo (Figueiredo, 1989; Barbosa, 1990 e 1997; Figueiredo
e Barbosa, 1993).

Ao contrário do modelo proposto por Teixeira (1997) para o
Cinturão Salvador–Curaçá, neste modelo evolutivo a subducção
é dirigida para oeste, sob o bloco Jequié. As seqüências
supracrustais formadas entre o bloco Jequié e o arco
Magmático Itabuna correspondem a depósitos de retroarco,
posteriormente, empurrados sobre o “microcontinente”
Jequié, segundo Barbosa (1990). As idades U-Pb SHRIMP
obtidas por Silva et al. (2002c) nos ortognaisses TTG do
Complexo Itabuna (2,82–2,71 Ga) confirmam também a idade
arqueana para formação do arco magmático na extensão sul
do Orógeno Itabuna–Salvador–Curaçá. Esse é um modelo
alternativo com duas fases de oceanização, uma há cerca de
2,9–2,8 Ga e outra mais jovem (a bacia de retroarco), e a
geração de suítes TTG relacionadas a dois estágios de consumo
de placas oceânicas em regime de subducção.

A orogênese Jequié foi responsável pela subducção de
crosta oceânica situado entre duas massas continentais do
Mesoarqueano, representadas pelos blocos Gavião–Lençóis e
Quadrilátero Ferrífero a oeste (protocontinente Sanfranciscano)
e a leste pelo bloco remanescente de Serrinha e protocráton
Congo [protocontinente Serrinha(-Congo?)]. A geração de
sucessivos arcos magmáticos intraoceânicos (Orógeno Itabuna–
Salvador–Curaçá e Rio das Velhas) e de margem continental
(bloco Jequié), no intervalo 2,82–2,69 Ga, é indicativa de
processos sucessivos de acresção crustal relacionados à
subducção. A placa que subduziu mergulhava para oeste por
debaixo do “protocontinente Sanfranciscano”, pelo menos a
sul do paralelo 13°S, em consonância com as interpretações
de Figueiredo (1989), Barbosa (1990 e 1997), Figueiredo e
Barbosa, (1993) e Padilha e Santos, (1997), enquanto mais a
norte as indicações são de subducção para leste sob o
protocontinente Serrinha(-Congo?) , em acordância com Teixeira
(1997) e Padilha e Melo (1991). A distribuição dos
remanescentes de crosta oceânica entre os arcos intra-
oceânicos, a leste, e o microcontinente mesoarqueano, a oeste
(Fig. V.4), é indicativo de uma sutura neo-arqueana relacionada
a uma microcolisão tipo arco-continente.

Greenstone Belts de Retroarco

Os greenstone belts de retroarco foram formados em áreas
intracontinentais, no contexto da orogenia Jequié. Estão
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posicionados sobre complexos granito-gnáissicos meso-
arqueanos e foram intrudidos por granitóides neo-arqueanos
e paleoproterozóicos.

Greenstone belts (Fig. V.3) se dispõem ao longo de faixas
lineares que se comportaram inicialmente como sítios
extensionais intracontinentais, limitados por falhas. Essas
estruturas evoluíram até aberturas oceânicas, possivelmente
estreitas, e condicionaram a deposição de espessa pilha
vulcanossedimentar. A seqüência inferior é pobre em
vulcanismo félsico, com dominância de vulcanismo máfico
(metabasaltos transformados em filitos/xistos máficos,
anfibólio xistos ou anfibolitos) e alguns corpos ultramáficos.

Sobre a seção vulcânica ou diretamente sobre o embasamento
gnáissico ocorre uma espessa seqüência químico-exalativa
composta de formações ferríferas de fácies óxido, sulfeto e
silicato (e.g. Complexo Boquira), formação manganesífera (e.g.
Complexo Itapicuru, Urandí, Licínio de Almeida), mármore,
metacherte, filito/xisto grafitoso ou manganesífero, rocha
calcissilicática e metapelito.

São fortes candidatos a representantes de greenstone belts
de retroarco os complexos (ou parte deles) Contendas-Mirante
(seção intermediária da pilha estratigráfica), Itapicuru
(extensão norte do Greenstone Belt Mundo Novo) e Rio Salitre,
que são controlados pelo Lineamento Contendas–Jacobina, e

Figura V.5 – Esboço geológico da seção média do Cinturão Salvador–
Curaçá, com destaque para o zoneamento químico dos ortognaisses
do Complexo Caraíba (Arco Magmático de Caraíba) e sua relação com
os remanescentes de crosta oceânica (modificado de Teixeira, 1997)

Figura V.5 – Geological Sketch of the Salvador–Curaçá belt mid section,
outstanding the chemical zoning of the Caraíba Complex orthogneisses
(Caraíba magmatic arc) and its relationship with the remnants of the
oceanic crust (modified from Teixeira, 1997)
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os greenstone belts de Boquira, Licínio de Almeida e Urandí,
controlados pelo Lineamento Espinhaço(Fig. V.2 e V.3). Esses
dois megalineamentos, um a leste e outro a oeste do bloco
mesoarqueano Gavião–Lençóis, controlaram as estruturas tipo
greenstone belts formadas em ambiente extensional e
possivelmente relacionadas à orogenia Jequié. Esses dois
megalineamentos constituem estruturas fundamentais da
crosta que foram reativadas nos eventos proterozóicos
subseqüentes, tema a ser abordado em outro subtítulo desse
capítulo.

Todos os greenstone belts de retroarco estão, em maior ou
menor grau, retrabalhados pelas orogêneses do Riaciano, já
que se localizam em estruturas de falhas mais antigas,
herdadas, reativadas e reutilizadas como sítios deposicionais
de seqüências vulcanossedimentares mais jovens. Representam
estruturas fundamentais da crosta arqueana, reativadas no
Paleoproterozóico, inicialmente como riftes, na fase
extensional, e, posteriormente, como faixas orogênicas trans-
pressionais. O exemplo mais espetacular desse fenômeno de
herança crustal está registrado no Lineamento Contendas-
Jacobina, comentado nos itens a seguir.

Tafrogênese Sideriana

A crosta continental, no Neo-arqueano, mostra registros de
fragmentação a partir de ca. 2,6 Ga.

O enxame de diques máficos de direção NW–SE, com idade
isocrônica Sm-Nd de 2,65 Ga (Pinese et al. 1995) e as intrusões
de diques e corpos graníticos com idade de 2,61–2,55 Ga,
reconhecidos no Estado de Minas Gerais, no interior do bloco
Quadrilátero Ferrífero, constituem os primeiros registros
de uma tectônica extensional sideriana controlada por
antigas descontinuidades estruturais (Endo e Machado,
1998). O enxame de diques noríticos de direção NNE da região
de Uauá (Bahia) com idades preliminares Sm-Nd (isócrona em
rocha total) e Pb-Pb (convencional em zircão) de 2,58 Ga
(Oliveira et al. 1999b), também constitui registro deste evento
sideriano no bloco Serrinha.

Na região centro-leste do Estado da Bahia, o lineamento
Contendas–Jacobina (Fig. V.2) representa uma dessas
importantes zonas de descontinuidade estrutural reativadas
na transição do Neo-arqueano para o Paleoproterozóico,
propiciando a intrusão, na parte sul, a leste do Complexo
Contendas–Mirante, do complexo máfico-ultramáfico Rio Jacaré
(Brito, 1984) e do maciço Pé-de-Serra, que compreende corpos
de granito subalcalino fortemente deformados e corpos de
granito e sienito alcalinos menos deformados e possivelmente
tardios em relação àqueles (Teixeira et al. 2000). Essas
intrusões intraplaca de origem mantélica (com contaminação
crustal) foram colocadas na crosta no intervalo de 2,56 a
2,47 Ga (idades Pb-Pb de Marinho, 1991 e Rb-Sr de Cordani et

al. 1985). Outros corpos máficos-ultramáficos, entre eles os
noritos do Complexo São Bento dos Torres (no Estado de Minas
Gerais), também podem ter-se formado durante essa fase
extensional.

O Complexo Saúde (Couto et al. 1978), composto por uma
associação de paragnaisse, kinzigito, migmatito, quartzito,
rochas calcissilicáticas e corpos máfico-ultramáficos, representa
outra unidade geológica cuja origem está relacionada ao
lineamento Contendas-Jacobina. Aflora imediatamente a leste
da serra de Jacobina, onde constitui uma faixa com largura
média da ordem de 20 km, que se estende por mais de
700 km na direção SSW–NNE, limitada por um feixe de falhas
N–S a NNE–SSW relacionadas a aquele lineamento. Essas falhas
não só limitam o Complexo Saúde, mas também uma série de
inliers do embasamento cratônico (Complexo Mairi) da borda
oriental do bloco Gavião, sendo o mais expressivo deles
conhecido como “Fragmento de Mairi” (Melo et al. 1995; Kosin
et al. 1999).

A Suíte Água Sumida, localizada no sudeste da Bahia,
representa um conjunto de maciços monzoníticos, de afinidades
shoshoníticas (Arcanjo, 1997; Martins e Santos, 1997), que
intrudem as suítes TTG do Complexo Itabuna ao longo de duas
faixas subparalelas, descontínuas, de direção SSW–NNE, com
cerca de 200 km de extensão. Apresentam idade isocrônica
Rb-Sr (rocha total) de 2,32 Ga (Arcanjo, 1997; Martins e Santos,
1997) e idade-modelo TDM de ca. 2,4 Ga (dado não-publicado,
citado por Barbosa et al. 2001). Assim, a suíte intrusiva Água
Sumida pode representar manifestações do plutonismo
granítico intraplaca do início do Paleoproterozóico.

Antes de 2,4 Ga, o regime extensional que se implantou
no Sideriano evoluiu até o desenvolvimento de bacias de
margem passiva (Alkmim e Marshak, 1998).

As seqüências de margem passiva paleoproterozóicas estão
representadas pelo Supergrupo Minas (excluído o Grupo Sabará),
e pelo Grupo Colomi (Barbosa, 1965; Dalton de Souza et al.
1979). Ambos são dominados por espessas formações ferríferas
bandadas tipo Lago Superior ou Minas (itabirito), que são um
marco litoestratigráfico e metalogenético do período Sideriano.
O Supergrupo Minas está bem exposto no bloco Quadrilátero
Ferrífero e em faixas reliquiares no bloco Guanhães. O Grupo
Colomi aflora em um conjunto de serras isoladas sobre o
bloco Sobradinho. Ambos consistem de uma seqüência clástica
inferior de metaconglomerado, metarenito e metapelito que
grada em direção ao topo para uma seqüência marinha de
águas rasas, constituída por formações carbonática e ferrífera
e terminam com uma seqüência siliciclástica (filito e
ortoquartzito) de ambiente deltaico.

Esse regime extensional se estendeu além do limite superior
do Sideriano (2,3 Ga), até próximo a 2,2 Ga, e culminou com
abertura oceânica. Os remanescentes dessa crosta oceânica
paleoproterozóica estão bem representados no bloco Serrinha
(Fig. V.4) pela unidade vulcânica máfica basal da seção
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estratigráfica do Greenstone Belt Rio Itapicuru, essencialmente
constituída de metabasaltos tholeiíticos, tipo P-MORB (Silva,
1987). Esses metabasaltos são maciços, porfiríticos, variolíticos
e amigdaloidais, às vezes com pillow-lavas e brechas de fluxo
bem preservadas e contêm finas intercalações de rochas
sedimentares químico-exalativas (formações ferríferas banda-
das e chertes) e pelíticos (folhelhos grafitosos) (Kishida, 1979;
Silva, 1983, 1987). Apresentam idades Pb-Pb (rocha total) de
2,21 Ga e TDM de 2,2 Ga e εNd (2,2 Ga) = +4 (Silva, 1992) e foram
interpretados como derivados de uma bacia de retroarco (Silva,
1987, 1992; Figueiredo, 1989) instalada sobre o bloco Serrinha.

Colagem Riaciana

O nome “Trans-Amazonian” foi originalmente usado por Hurley
et al. (1967) para caracterizar um ciclo orogênico com dois
eventos tectono-magmáticos ocorridos no setor oriental da
região amazônica e datados em 2,25 e 2,00 Ga por isócronas
Rb-Sr em rocha total. A palavra foi traduzida como “Transa-
mazônico” e incorporada à literatura geológica da região.
Mais recentemente, Santos et al. (2002), com base em dados
geocronológicos Pb-Pb em zircão da área-tipo (Cráton São
Luís; Klein e Moura, 2001) e da região Amapá obtidos pela
CPRM (ver Capítulo IV) e em dados geocronológicos U-Pb
SHRIMP em amostras do Cráton Amazonas e do Cráton La
Plata, reconhecem quatro orogêneses principais durante a
ação do Ciclo Orogênico Transamazônico, três das quais riacianas
(2,26–2,20 Ga; 2,16–2,12 Ga; e 2,08–2,05 Ga) e uma orosiriana
(2,02–2,01 Ga). Já Brito Neves (1999), analisando dados das
províncias São Francisco e Borborema, entende que o ciclo é
composto por três orogêneses, sendo que a primeira é mais
antiga, sideriana (2,35 ± 0,05 Ga) e a última mais jovem
orosiriana (2,00 ± 0,05 Ga) que a duração do ciclo Transamazônico
nos crátons Amazonas, São Luís e La Plata. Assim, os eventos
orogênicos sincrônicos à colagem Transamazônica desen-
volveram um sistema de orôgenos sincrônicos edificados desde
o final do Sideriano até o princípio do Orosiriano, mas domina-
ntemente durante o Riaciano (2,30–2,05 Ga).

Os efeitos dessa colagem Riaciana são notáveis e se mani-
festam amplamente em todas as províncias do Escudo
Atlântico. No entanto, a sua organização tectônico-paleogeo-
gráfica é complexa, por envolver segmentos vestigiais de
orógenos, a maior parte retrabalhada pelas orogêneses do
Ciclo Brasiliano. Os registros desse sistema orogênico ocorrem
como remanescentes de arcos magmáticos intra-oceânicos
relacionados à subducção e continentais relacionados à colisão.
Manifestam-se também pelo grande volume de rochas
plutônicas intrusivas, tardi a pós-orogênicas, colocadas em
domínios de crosta arqueana retrabalhada no Paleoproterozóico.

Os orógenos estruturados no Riaciano envolvem (e
retrabalham) os blocos crustais arqueanos (Hartmann e

Delgado, 2001) soldados/estabilizados após a orogênese
Jequié e que consolidaram o ”paleocontinente Sanfranciscano”
ou “Cráton do Paramirim”, uma entidade geotectônica de idade
pré-Transamazônica (Almeida, 1981). O crescimento lateral
desses paleo/microcontinentes neo-arqueanos se deu por
acresção crustal e aglutinação de massas continentais durante
a colagem Riaciana. Atualmente, fragmentos remanescentes
dessa entidade paleoproterozóica constituem inliers do
embasamento nas províncias estruturadas no Brasiliano ou
coparticipam do embasamento da província do São Francisco.
São, presentemente, identificados pelas seguintes
denominações:

i) Cinturão Móvel Paleoproterozóico Dianópolis-Silvânia –
abrange os terrenos paleoproterozóicos da província
Tocantins situados a este-sudeste do lineamento
Transbrasiliano e a oeste da Província São Francisco
(ver subcapítulo da Província Tocantins);

ii) Cinturão Mineiro – reúne os segmentos crustais
paleoproterozóicos situados sobre e nas imediações
do bloco Quadrilátero Ferrífero, a sul e leste da
Província São Francisco;

iii) Cinturão Móvel Bahia Oriental – inclui toda a faixa
oriental da Bahia, a leste do lineamento Contendas-
Jacobina, e, especulativamente, pode se estender para
sul, como substrato da margem passiva do orógeno
neoproterozóico Araçuaí; e

iv) Terreno Rio Preto – um domínio na margem nor-
noroeste sanfranciscana, de conhecimento ainda
perfunctório.

Cinturão Mineiro

O Quadrilátero Ferrífero (QF) é uma região do território brasi-
leiro que, ao lado da sua evolução geológica policíclica bastante
complexa, caracteriza-se por sua riqueza metalogenética,
principalmente representada por seus importantes jazimentos
de ferro e ouro. Seu embasamento é constituído de terrenos
granito-greenstone consolidados no final do Mesoarqueano.

No Neo-arqueano, durante o ciclo Jequié, teve lugar a
formação do Greenstone Belt Rio das Velhas, desenvolvido em
um ciclo completo de Wilson, conforme já comentado neste
trabalho, com estágio de tafrogênese seguido de orogênese,
vulcanismo félsico calcialcalino coevo com intrusões tonalíticas,
metamorfismo e deformação, configurando o que se denominou
de Orógeno Rio das Velhas. No Paleoproterozóico, após um
período de relativa estabilidade, no Sideriano, que propiciou
o desenvolvimento de margens passivas representadas pelo
Supergrupo Minas, sucedeu-se um novo episódio orogênico,
relacionado ao sistema orogênico Transamazônico, com
magmatismo, metamorfismo e deformação, tendo como
resultado o denominado Cinturão Mineiro (Teixeira, 1985).

O Paleoproterozóico inicia-se com a sedimentação do
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Supergrupo Minas, no Sideriano, que compreende: (i) a deposi-
ção de sedimentos em ambiente continental de leques aluviais,
fluvial a flúvio-deltaico, atualmente representados por meta-
conglomerado, quartzito e metapelito (Grupo Caraça); (ii) a
deposição dos protólitos de itabirito e dolomito (Grupo Itabira),
em ambiente marinho, em plataforma estável relacionada à
bacia de margem passiva; e (iii) deposição de pelito e arenito
(Grupo Piracicaba) em ambiente marinho mais profundo.

A condição de estabilidade tectônica, que perdurou durante
a sedimentação do Grupo Itabira até a época da sedimentação
pelítica do topo do Grupo Piracicaba, foi modificada há cerca
de 2,22 Ga pelo início do evento tectono-termal do Riaciano
(Ávila, 2000). A partir de então, o desenvolvimento de uma
faixa móvel paleoproterozóica, o denominado Cinturão Mineiro
(Teixeira, 1985), identifica-se com os estágios mais tardios
da evolução da Bacia Minas, quando se constituiu o Grupo
Sabará, que está associado a um vigoroso regime de
convergência de massas. Esta faixa paleoproterozóica encontra-
se estruturada segundo a direção ENE-WSW e os seus
remanescentes, fragmentados pelos eventos tectônicos
proterozóicos (deformações transcorrentes, dobramentos e
cavalgamentos), podem ser observados ao longo de
aproximadamente 300 km de extensão. Diversas unidades
estratigráficas estão vinculadas ao sistema orogênico Riaciano,
cabendo ressaltar o Complexo Juiz de Fora e os grupos Dom
Silvério, Sabará e Itacolomi, além de intrusões máficas e
granitóides.

Na evolução desse orógeno paleoproterozóico (Cinturão
Mineiro), com características predominantemente ensiálicas
(Teixeira e Figueiredo, 1991) e balizado a oeste pelo complexo
Bonfim (Carneiro, 1992), são admitidos estágios múltiplos
envolvendo um intenso retrabalhamento crustal dos antigos
núcleos continentais, além da geração de uma quantidade
relativamente grande de crosta continental juvenil (Ávila, 2000).
No domínio marginal ao cráton ou ao terreno granito-greenstone
do QF vem sendo caracterizado um intenso plutonismo
calcialcalino paleoproterozóico dentro de complexos meta-
mórficos mesoarqueanos, interpretado como relacionado a
um arco magmático plutônico (Teixeira, 1985; Padilha et al.
1991; Quéméneur et al. 1994; Ávila, 2000). Quéméneur e
Noce (2000) propuseram uma divisão em três suítes para
alguns dos corpos plutônicos da parte central do Cinturão
Mineiro: granítica, TTG e gabro-diorítica. A suíte granítica
(2,12 Ga) compreende tanto corpos peraluminosos do tipo S
altamente diferenciados, como plútons metaluminosos a
peraluminosos de alto-K menos evoluídos. As suítes TTG (2,18
a 2,16 Ga) e gabro-diorítica (2,22 a 2,13 Ga) são essenci-
almente calcioalcalinas e podem ter sido originadas de magmas
mantélicos em um ambiente de margem de placa tipo Andina.
As idades Pb-Pb acima são de Ávila (2000), que considerou a
divisão proposta inconveniente do ponto de vista geocronológico
e petrogenético. As idades-modelo TDM desses corpos apontam

para misturas em proporções variadas de material mantélico
paleoproterozóico e material crustal arqueano (Quéméneur e
Noce, 2000). Alguns corpos máfico-ultramáficos que ocorrem
na região do QF e circunvizinhança poderão vir a ser incluídos
na suíte gabro-diorítica do Cinturão Mineiro.

A extensão desse orógeno paleoproterozóico para nor-
nordeste no sentido da faixa Araçuaí ainda é imprecisa e
pode envolver inclusive seqüências supracrustais. Este é o
caso do Grupo Dom Silvério (xisto aluminoso, quartzito,
formação manganesífera e anfibolito), uma faixa linear de
direção NNE-SSW, disposta entre o QF e a descontinuidade
crustal de Abre Campo, cujo substrato é constituído por
ortognaisses do Complexo Mantiqueira. A linearidade e
estruturação em calha sinformal (Peres, 2000), aliadas ao
regime transcorrente, constituem feições únicas na região e
foram consideradas paleoproterozóicas por Endo (1997).
Alternativamente, Peres (2000) e Pedrosa – Soares et al.
(2001) correlacionam o Grupo Dom Silvério com a unidade
metavulcanossedimentar neoproterozóica (fácies Ribeirão da
Folha, dos últimos autores). Para o Grupo Dom Silvério tem
sido sugerida também uma derivação a partir de uma fonte
Transamazônica de 2,20 Ga, conforme idade-modelo TDM em
rocha total referida por Brueckner et al. (1998). Os registros
líticos metassedimentares dessa unidade foram interpretados
por Peres (2000) como sedimentos marinhos acumulados em
plataforma distal ou águas relativamente profundas, enquanto
Pedrosa – Soares et al. (2001) consideram o Grupo Dom Silvério
como uma assembléia de rochas de crosta oceânica.

Um outro segmento com evolução tectônica muito complexa
situa-se na região de Juiz de Fora, onde a arquitetura é domi-
nada por sistemas de nappes, cavalgamentos oblíquos e zonas
de cisalhamento direcionais que justapõem assembléias litoló-
gicas muito distintas (Alkmim et al. 1993). Ali ainda não foi
estabelecida uma distinção criteriosa entre “embasamento”
(Complexo Mantiqueira) e orógenos do Riaciano (Cinturão
Mineiro e Complexo Juiz de Fora). Segundo Duarte (1998), no
Complexo Juiz de Fora pode ser verificada a existência de
uma suíte relativamente expandida de rochas cogenéticas,
gerada por meio da diferenciação magmática em câmaras
suficientemente estáveis. As rochas calcialcalinas formaram-se
em ambiente compressivo tipo raiz de arco magmático,
essencialmente plutônico, sob condições de diferenciações
lentas. A proximidade com basaltos do tipo N-MORB, com
possível ocorrência de obducção de crosta oceânica, reforça a
hipótese de um ambiente de margem ativa. Os protólitos foram
submetidos a metamorfismo de fácies granulito sob alta T (>
850oC) e baixa pressão (4–6 kbar) sucedido por resfriamento
isobárico, devido à elevação do gradiente geotérmico
promovida pela contínua acresção de magma básico na base
da crosta subcontinental (underplating) durante um evento
distensivo sincrônico ao ciclo orogênico Riaciano. O caval-
gamento dos ortogranulitos desta unidade sobre o Complexo
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Mantiqueira tem sido associado à orogenia Brasiliana (com
retrometamorfismo parcial, há cerca de 580 Ma), não
permitindo o estabelecimento das suas posições relativas em
períodos anteriores. As paragêneses metamórficas exibem dois
picos metamórficos, que foram associados por Nogueira e
Choudhuri (2000) a dois eventos tectônicos diferentes no
contexto do domínio Juiz de Fora. As condições de P-T
prevalecentes durante as orogêneses do Brasiliano, associadas
a processos compressivos de colisão continental, atingiram a
fácies granulito e foram estimadas por eles como sendo de
6–8 kbar/750–800oC.

O início da sedimentação do Grupo Sabará numa bacia
foreland ocorreu em torno de 2,1 Ga, provavelmente separada
por uma discordância ou um intervalo de não deposição em
relação ao Grupo Piracicaba, subjacente. Os zircões detríticos
encontrados nos metaturbiditos sinorogênicos (tipo flysch)
desta unidade evidenciam o início do magmatismo
paleoproterozóico, em decorrência do contexto geotectônico
compressivo e do consumo da crosta oceânica formada
anteriormente (Noce, 1995).

Cinturão Móvel Bahia Oriental

Diversos autores (e.g. Mascarenhas, 1973 e 1979; Pedreira et
al. 1976; Almeida, 1981; Dalton de Souza e Santos, 1984;
Barbosa, 1986; Sabaté, 1991 e 1996) fizeram referência à
extensa faixa de terrenos de alto grau que aflora continuamente
no terço oriental do estado da Bahia, considerada por todos
eles um cinturão móvel, arqueano (Mascarenhas, 1973; Dalton
de Souza e Santos, 1984) ou paleoproterozóico (demais
autores), com esta última alternativa aceita quase unanime-
mente na atual literatura geológica (eg.Teixeira et al. 2000).
Com as determinações geocronológicas obtidas nos últimos
cinco anos (Silva et al. 1997b; Silva et al. 2002c; E. P. de
Oliveira, 2001, com. verbal), foi possível identificar os arcos
magmáticos acrescionários de Caraíba e Itabuna que constituem
o Orógeno Itabuna–Salvador–Curaçá e o Cinturão Móvel Bahia
Oriental, este último estruturado no Riaciano e definido por
toda a faixa do embasamento da Província São Francisco,
situada a leste do lineamento Contendas-Jacobina (Fig. V.4).

Esse cinturão, individualizado no ciclo orogênico Riaciano
e caracterizado por acentuado retrabalhamento de material
crustal mais antigo e intensa granitogênese, estende-se para
norte até ser encoberto pelas rochas supracrustais das faixas
marginais Sergipana e Riacho do Pontal (província Borborema)
e para sul até o encontro com a Faixa Araçuaí (Província
Mantiqueira), todas de idade brasiliana. Corresponde ao Eastern
Bahia Mobile Belt, de Almeida et al. (2000), terminologia aqui
mantida, vertida para o português, em reconhecimento a suma
importância do Prof. Dr. Fernando Flávio Marques de Almeida
na consolidação do conhecimento geotectônico do Brasil.

Estágio pré-orogênico
Após um breve período de estabilidade que se seguiu à
orogênese Jequié, o paleocontinente neo-arqueano foi
submetido a um regime extensional que no Sideriano provocou
uma fragmentação cratônica, que culminou com a oceanização
a 2,2 Ga no interior do bloco Serrinha (Unidade Máfica Inferior
do Greenstone Belt Rio Itapicuru). Essa fragmentação se deu
com o aparecimento de zonas de instabilidade tectônica que
se instalaram, principalmente, em zonas de fraqueza crustal
prévias, lineamentos internos a esses domínios arqueanos e
os limites-suturas entre os blocos crustais arqueanos (blocos
Gavião–Lençóis Jequié, e Cinturão Itabuna-Salvador–Curaçá),
bem exemplificado pelo lineamento Contendas-Jacobina (Fig.
V.2 e V.4). Ao longo dessa zona de instabilidade policíclica,
ocorreram intrusões máfico-ultramáfica (sill do Rio Jacaré) e
granítica (alcalinas-subalcalinas de Pé-de-Serra) e
sedimentação em estágio rifte (Complexo Saúde), o que
também parece ter ocorrido no sítio correspondente ao Cinturão
Salvador–Esplanada, uma zona de instabilidade tectônica sobre
o protocráton do Congo ou entre este e o bloco Serrinha.
Em outras zonas de instabilidade ocorreram apenas
manifestações graníticas, exemplificadas pelos dois
lineamentos dos monzonitos shoshoníticos de ca. 2,4 Ga da
região de Ubaítaba (Cinturão Salvador-Itabuna) e pelo
alinhamento Itiúba-Anurí, ao longo do qual intrudiram-se
diversos corpos sieníticos alcalinos ultrapotássicos com idades
desde o Sideriano (Suíte Água Sumida: ca. 2,40 Ga) até o
final do Riaciano (Batólito de Itiúba: ca. 2,08 Ga).

Estágio Orogênico
No período entre 2,13–2,09 Ga, são registradas diversas
manifestações magmáticas no Cinturão Bahia Oriental como
resultado da colagem Riaciana.

Na parte sul do cinturão, Silva et al. (2002c) por meio do
método U-Pb SHRIMP obtiveram valores de 2,09 Ga (idade de
cristalização) e 2,08 Ga (idade de metamorfismo) para um
ortognaisse enderbítico do Complexo Itabuna, localizado a
cerca de 10 km a NW de Ilhéus, e idade de cristalização de
2,13 Ga para um ortognaisse granodiorítico da cidade de
Eunápolis, componente do embasamento da faixa Araçuaí.
A primeira rocha co-participa de um bloco de ortognaisses
granulíticos e ortognaisses da fácies anfibolito, limitado por
duas zonas de cisalhamento regionais de direção NE–SW,
referidas por Arcanjo (1997) como “Falha de Buerarema”, a
oeste, e “Falha do Rio Santaninha”, a leste. A rocha datada
apresenta espectros de Elementos Terras Raras (ETR) diferentes
dos outros ortognaisses do Complexo Itabuna. Além do mais,
o bloco considerado diferencia-se pela ocorrência freqüente
de metadiorito, metagabro e metanorito associados a
ortognaisses félsicos, conjunto que pode indicar uma provável
série calcialcalina expandida. Mais a sul, em Pau Brasil, Correa-
Gomes et al. (2000) obtiveram idades Pb-Pb-evaporação iguais
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àquela da região de Ilhéus: 2.087 Ma, em mesopertita granito,
e 2.089 Ma, em tonalito. Assim, é possível que o “Bloco
Buerarema-Rio Santaninha” represente um segmento de
acresção crustal do Riaciano, imbricado tectonicamente nos
ortognaisses TTG neo-arqueanos do Complexo Itabuna. A idade
riaciana do ortognaisse de Eunápolis indica o prolongamento,
para sul, do Cinturão Bahia Oriental, como substrato da faixa
Araçuaí, e permite postular a conexão deste cinturão com o
Cinturão Mineiro.

Na parte norte do cinturão, as manifestações magmáticas
riacianas são bem registradas, sobretudo no bloco Serrinha,
onde os domos Barrocas e Teofilândia apresentam idades de
2,13 Ga (Chauvet et al. 1997; Mello, 2000), além das lavas
andesíticas do Greenstone Belt Rio Itapicuru, que foram datadas
em 2,11 Ga por Silva (1992). Mais a oeste do bloco Serrinha,
na zona limítrofe com o Orógeno Itabuna–Salvador–Curaçá,
ao longo do lineamento Itiúba-Anuri, estão colocados os
monzonitos granulíticos da Suíte Riacho da Onça, com idades
U-Pb SHRIMP de 2,13 Ga (Silva et al. 1997b).

Em resumo, nas partes sul e norte do cinturão, as intrusões
granítico-granodioríticas, de afinidade calcialcalina de médio
a alto K, foram colocadas em regime compressivo, sincolisional,
em ambiente de arco continental, com idade de cristalização
de 2,13–2,09 Ga e idade de metamorfismo de 2,08 Ga.

O Cinturão Salvador–Esplanada (Barbosa, 1996), locali-
zado na região costeira dos estados da Bahia e Sergipe,
constitui outro segmento do Cinturão Móvel Bahia Oriental.
Este cinturão estende-se da cidade de Salvador, para nordeste,
até alguns quilômetros a norte da cidade sergipana de Buquim,
onde desaparece sob coberturas sedimentares cratônicas
neógena (Grupo Barreiras) e neoproterozóica (Grupo Estância,
da Faixa de Dobramentos Sergipana). No seu setor noroeste
está limitado pela zona de cisalhamento de Aporá
(transcorrência sinistral de direção NE a NNE regional e
profunda, bem registrada pela magnetometria e gravimetria),
a oeste da qual afloram ortognaisses migmatíticos
mesoarqueanos (2,95 Ga; U-Pb SHRIMP; Silva et al. 2002c)
pertencentes ao bloco Serrinha.

O cinturão é constituído por duas faixas litotectônicas
distintas, separadas por zona de cisalhamento transcorrente
sinistral de direção NE a ENE. A faixa ocidental, granulítica,
compreende ortognaisse charnoenderbítico a charnockítico
(predominante), biotita gnaisse migmatizado (retrome-
tamorfismo de granulitos), lentes de metanorito e rochas
supracrustais (gnaisse kinzigítico, rocha calcissilicática e
quartzito). A faixa oriental consiste em uma associação
ortognáissica migmatítica de fácies anfibolito alto, bimodal,
com termos félsicos tonalítico-granodioríticos e máficos
representados por gabros anfibolitizados. Intrusões tardias
(com foliação às vezes pouco nítidas) sieno-monzograníticas
aluminosas e de tendência alcalina (Oliveira Junior, 1990) são
uma feição característica da faixa oriental. Ambas as faixas

são polideformadas e marcadas por extensivos cisalhamentos
transcorrentes sinistrais subverticais de direção geral NE–SW
(principalmente os granulitos), que definem o conjunto
litotectônico como um cinturão de cisalhamento.

Os dados isotópicos disponíveis são referentes aos
granulitos: idades U-Pb SHRIMP de 2,56 Ga (cristalização) e
2,09 Ga (metamorfismo) em ortognaisse de Salvador (Silva et
al. 1997b); idades U-Pb zircão de 2,23 Ga e modelo TDM de
2,95 e 2,51 Ga em ortognaisse da região de Buquim (Van
Schmus et al. 1995b).

Deformação e Metamorfismo
Na parte norte do Cinturão Bahia Oriental, ocorreu deformação
tangencial (D1) e metamorfismo em condições de fácies
granulito, principalmente na zona central do orógeno,
correspondente ao Cinturão Salvador–Curaçá. No bloco Serrinha
(inclusive nos greenstone belts Rio Itapicuru e Rio Capim), a
leste, e nos complexos Saúde e Itapicuru e Greenstone Belt
Mundo Novo, a oeste, aconteceram também deformação e
metamorfismo nas fácies anfibolito, com anatexia local
(Complexo Saúde).

Com o prosseguimento da deformação, o regime
tangencial evoluiu para um regime transcorrente (também
fácies granulítica) com movimentação sinistral nas zonas de
instabilidade tectônica entre o bloco Gavião–Lençóis e o
Cinturão Salvador–Curaçá e com cinemática dextral entre este
e o bloco Serrinha. Esse episódio culminou com o movimento
divergente das massas rochosas a partir do eixo do Cinturão
Salvador–Curaçá e configuração de uma estrutura em flor
positiva (Padilha e Melo, 1991), e colocação dos granitóides
sintectônicos (Poço Grande, Domo de Ambrósio, Capela do
Alto Alegre) em torno de 2,08 Ga (Lacerda et al. 2000; E. P.
de Oliveira, 2001, com. verbal). Durante essa fase, fatias de
rochas de alto grau foram colocadas sobre terrenos de grau
metamórfico inferior. No bloco Gavião–Lençóis, lâminas do
embasamento encontram-se intercaladas tectonicamente em
meio a rochas supracrustais mais jovens; o fragmento de
Mairi é o mais representativo delas.

No segmento sul do orógeno, durante a fase inicial da
colisão, uma rampa frontal com vergência tectônica tangencial
para oeste resultou na obducção do Cinturão Salvador–Itabuna
em cima do bloco Jequié e, após, sobre o bloco Gavião–Lençóis.
Nessa fase aconteceu a granulitização das rochas do bloco
Jequié (Barbosa e Sabaté, 2001) e do Cinturão Salvador–
Itabuna. Similarmente à parte norte, são registradas duas
fases de deformação em regimes tangencial e transcorrente,
progressivas, que provocaram a subida de escamas da crosta
inferior que se colocaram sobre rochas das fácies anfibolito e
xisto verde. O primeiro episódio (D1) é mais bem observado
no bloco Jequié, onde deforma uma foliação/bandamento
preexistente e gera dobras recumbentes com vergência para
oeste e eixos suborizontais (Barbosa e Sabaté, 2001). Já o
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evento transcorrente (D2) deu origem a dobras apertadas com
planos axiais fortemente inclinadas para leste.

Com raras exceções, a deformação gerada no Ciclo
Transamazônico obliterou por completo os elementos estru-
turais de orogêneses anteriores, embora admita-se que
estruturas tangenciais mais antigas possam estar confundidas
ou ser indistintas daquelas deste ciclo. Quanto ao metamor-
fismo granulítico, ele se deu em condições médias de pressão
de 7 kbar e temperaturas em torno de 850°C (Barbosa, 1990),
há mais ou menos 2,08 Ga, de acordo com as mais recentes
determinações U-Pb SHRIMP de Silva et al. (1997b) e Silva et
al. (2002c), idade que também demarca o desfecho da colisão
Riaciana (Transamazônica).

Modelo Tectônico
Na passagem Sideriano-Riaciano, é documentado um primeiro
evento orogênico paleoproterozóico no West Congo African Belt,
há cerca de 2,30–2,23 Ga (Feybesse et al. 1998), ainda não
registrado no Cinturão Móvel Bahia Oriental, mas suspeitado
nos granulitos costeiros do Cinturão Salvador–Esplanada, pos-
sível contraparte do cinturão africano (onde todos os registros
estruturais deste evento orogênico são vertigiais). No Riaciano,
o regime extensional evoluiu até a abertura de pequenas bacias
oceânicas há ca. 2,2–2,1 Ga, tanto no West Congo African Belt
como no Cinturão Móvel Bahia Oriental, e neste exemplificado
pelos greenstone belts Rio Itapicuru e Rio Capim.

O Cinturão Móvel Bahia Oriental resultou da convergência
e colisão entre o paleocontinente Gavião–Lençóis e o
protocráton do Congo durante a colagem Riaciana. A conver-
gência/colisão incluiu: (i) o fechamento de pequenos oceanos
(rio Itapicuru-Rio Capim e Contendas-Itapicuru) e da bacia
Saúde; (ii) subducção A (delaminação crustal), inferida em
decorrência da dimensão reduzida das bacias oceânicas e
ausência de ortognaisses TTG do Riaciano e, como conseqüência,
espessamento crustal por meio de cavalgamento e
imbricamento tectônico dirigido em geral de leste para oeste
e metamorfismo de alto grau (granulito e anfibolito alto) nas
raízes do orógeno; (iii) evolução da deformação do regime
tangencial para um regime transcorrente final; e (iv) geração
de inúmeros maciços de granitóides pré a sindeformação
tangencial e sin a tarditranscorrências.

O conhecimento geológico atual não permite a
caracterização consistente da evolução tectônica do Cinturão
Salvador–Esplanada, inclusive quanto à sua relação com o
Orógeno neo-arqueano Itabuna–Salvador–Curaçá. Se as rochas
granulitizadas de Salvador fizerem parte da evolução deste
cinturão pode-se especular que o Cinturão Salvador–Esplanada
ter-se-ia se desenvolvido a partir de um rifte ensiálico abortado
(aulacógeno) correspondente a um dos braços de uma junção
tríplice neo-arqueana, cujos outros dois braços (com evolução
ensimática) seriam os cinturões Itabuna-Salvador e Salvador–
Curaçá, respectivamente. As idades geocronológicas e dados

isotópicos Sm-Nd disponíveis parecem não favorecer esta
alternativa. Na segunda alternativa, o Cinturão Salvador–
Esplanada relaciona-se à evolução tectônica em dois estágios
proposta por Feybesse et al. (1998) para o West Central African
Belt, contraparte africana do Cinturão Bahia Oriental, conforme
abaixo:

(1) os granulitos costeiros Bahia-Sergipe correlacionar-
se-iam ao estágio inicial pré-orogênico extensional
ensiálico do cinturão africano, no qual ocorreram
intrusões graníticas entre 2,51 e 2,43 Ga;

(2) a idade de 2,23 Ga, obtida em granulitos de Buquim,
pode estar relacionada ao primeiro evento orogênico
(primeiro encurtamento crustal) do cinturão africano,
datado entre 2,30 e 2,23 Ga (não reconhecido no
Cinturão Bahia Oriental); e

(3) a idade de 2,09 Ga é comum ao metamorfismo de alto
grau (granulito a anfibolito alto) ocorrido nos dois
cinturões (segundo evento orogênico no cinturão
africano); e a faixa oriental de ortognaisses
migmatitos, para os quais não se dispõe de dados
geocronológicos, pode ser parte do West Congo African
Belt ou representar um fragmento retrabalhado do
protocráton Congo.

Em síntese, o Cinturão Bahia Oriental é um orógeno edificado
durante a colagem Riaciana, em conseqüência da colisão entre
o “paleocontinente Sanfranciscano” e o “protocráton ou paleo-
continente Congo” e diversos blocos arqueanos (microplacas)
amalgamados no Paleoproterozóico, conforme concepção de
Barbosa e Sabaté (2002). Configura um trato crustal de evolução
policíclica, por ter envolvido o retrabalhamento, reativação e
regeneração de grande massa continental arqueana,
representada pelos blocos Jequié, Serrinha e pelo Orógeno
Itabuna–Salvador–Curaçá. As zonas de sutura paleoproterozóicas,
assinaladas na Fig. V.4 são marcados por largas zonas de
cisalhamento. A primeira, no limite entre o bloco Serrinha e o
Cinturão Salvador–Curaçá (arco magmático Caraíba), é realçada
pelas intrusões monzograníticas sincolisionais do Riacho da Onça,
com idade de 2,13 Ga (U-Pb SHRIMP; Silva et al. 1997a). A
segunda corresponde a zona de cisalhamento de Buerarema,
na extensão sul, pelos complexos de gabros e tonalitos do “Bloco
Buerarema – Rio Santaninha” (Fig. V.4), com idade de 2,09Ga
(U-Pb). Outra possível zona de sutura paleoproterozóica
corresponde a zona de cisalhamento de Aporá, que limita o
bloco Serrinha do Cinturão Salvador-Esplanada.

Terreno Rio Preto

O terreno Rio Preto localiza-se na margem nor-noroeste da
Província do São Francisco, no noroeste da Bahia e sudeste
do Piauí, aflorando entre as coberturas fanerozóicas (Bacia
do Parnaíba, a norte, Formação Urucuia, a oeste e formações
superficiais cenozóicas, a leste). Para sul, está encoberto
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pelas rochas metassedimentares neoproterozóicas da bacia
(Faixa de Dobramentos) Rio Preto, da qual co-participa como
infra-estrutura (Fig. V.2). Separa-se do bloco Sobradinho, mais
a leste, provavelmente pelas falhas regionais e profundas de
direção NS que balizam a serra do Estreito, estruturada pelo
Grupo Santo Onofre do Neoproterozóico. Estas falhas são as
estruturais mais orientais do Rifte Espinhaço, um lineamento
estrutural regional policíclico, possivelmente iniciado no
Arqueano e retomado até o Ciclo Brasiliano.

O terreno é composto por um complexo gnáissico-mig-
matítico intrudido por plutões graníticos elipsoidais paleopro-
terozóicos. O primeiro consiste em uma associação de gnaisses
bandados – uma unidade litotectônica composta por hornblenda
ortognaisse, granada-muscovita-biotita paragnaisse, rocha
máfica e ultramáfica subordinadas e esporádicos níveis de
metacherte ferrífero e rocha calcissilicática, migmatito,
ortognaisse e ortognaisse porfiroclástico. As intrusões
graníticas são de dois tipos (Arcanjo e Braz Filho, 1999): i)
tonalito, com fácies tardia mais fina, metaluminoso,
calcialcalino, com tendência para o trend trondhjemítico (tipo
Mansidão); e ii) granodiorito alcalino (tipo serra da Pintada).

O maciço Mansidão apresenta idade isocrônica Rb-Sr (rocha
total) de ca. 2,04 Ga (razão inicial Sr87/Sr86 = 0,7016), idades
K-Ar (em biotita) entre 0,79 e 0,53 Ga (Mascarenhas e Garcia,
1989) e idade-modelo TDM de 2,14 Ga e εNd(t)= + 2,2 (Sato,
1998). A primeira idade, associada com a baixa razão inicial
Sr87/Sr86 e dados isotópicos Sm-Nd, pode ser interpretada como
idade de cristalização/colocação (cf. Mascarenhas e Garcia,
1989) no Orosiriano (a partir de fonte juvenil), e as outras
duas documentam, sem dúvida, a abertura do sistema isotópico
K-Ar pelos eventos tectono-termais do Ciclo Brasiliano, enérgi-
cos na região e responsáveis pela arquitetura estrutural (trend
regional dominante NE–SW) do terreno (e da Faixa de Dobra-
mentos) Rio Preto. Os dados isotópicos referentes ao complexo
gnáissico-migmatítico limitam-se a uma idade de ca. 2,15 Ga
(errócrona Rb-Sr – rocha total; Silva, 1987), duas idades K-Ar
(em biotita) de ca. 0,54 Ga (Mascarenhas e Garcia, 1989) e
uma idade-modelo TDM de 2,50 Ga com valor de εNd(t)= -4 (Sato,
1998), todas obtidas em um ortognaisse próximo a Cristalândia
do Piauí. As idades Rb-Sr (apesar da precariedade do dado) e
K-Ar são compatíveis com a atuação dos ciclos Transamazônico
e Brasiliano, respectivamente, enquanto os dados Sm-Nd
indicam retrabalhamento de material crustal no início do
paleoproterozóico ou mesmo arqueano.

As rochas do terreno Rio Preto estão metamorfisadas na
fácies anfibolito alto e intensamente deformadas, inclusive
os granitóides Mansidão e serra da Pintada, que também
exibem foliação gnáissica dobrada. Silva (1987) reconheceu
no complexo gnáissico-migmatítico quatro fases de deformação
(pós-bandamento gnáissico), também impressas nas seqüências
neoproterozóicas da faixa de dobramentos Rio Preto, o que
comprova a enérgica atuação dos eventos tectônicos do Ciclo

Brasiliano. A esse ciclo também pode ser atribuída a paragênese
da fácies xisto verde (retrometamorfismo) caracterizada por
Silva (1987) no complexo gnáissico-migmatítico.

O terreno Rio Preto é um segmento crustal de idade
desconhecida, provavelmente arqueana, afetado pelo Ciclo
Orogênico Transamazônico (plutonismo granítico, metamor-
fismo da fácies anfibolito, deformação) e intensamente
retrabalhado pelo Ciclo Brasiliano (metamorfismo da fácies
xisto verde e deformação polifásica).

Acreção Crustal Orosiriana

Na Província São Francisco, o período Orosiriano é caracteri-
zado pela presença de importantes manifestações magmáticas
intraplaca de origem mantélica, típicas dos ambientes pós-
orogênicos. Esse fenômeno acontece imediatamente após o
desfecho da colisão Riaciana–Transamazônica, ocorrido há 2,08
Ga. O cenário aqui visualizado é aquele que retrata uma reação
fulminante do manto à formação do supercontinente Atlântica,
tal como preconizado por Brito Neves (1999).

Entre os registros do magmatismo intraplaca do Orosiriano
destacam-se: (i) os complexos máfico-ultramáficos acamadados
da Bahia, muito importantes por suas jazidas e potencialidade
em jazimentos de cobre-níquel, cromo e ferro-titânio-vanádio;
(ii) os batólitos sienítico (tipo Itiúba) e monzonítico-sieníticos
(tipo Guanambi) e maciços correlatos; (iii) suítes graníticas
tipo A (incluindo augengnaisses); (iv) o Complexo Carbonatítico
de Angico dos Dias, portador de importante depósito de fosfato
(apatita); e (v) enxames de diques máficos.

Os grandes corpos intrusivos, principalmente os complexos
máfico-ultramáficos e os maciços sieníticos, estão colocados
em falhas ou zonas de cisalhamento de expressão regional,
que provavelmente representam estruturas de importância
crustal preexistentes, reativadas em regime extensional ou
transtracional, durante o Orosiriano.

Complexos Máfico-Ultramáficos Acamadados

Os complexos máfico-ultramáficos acamadados intracratônicos
são comuns na Província São Francisco, no Estado da Bahia.
Alguns desses complexos merecem destaque pela sua elevada
potencialidade para recursos minerais.

O Complexo Campo Formoso constitui uma estreita faixa
de rochas ultramáficas serpentinizadas, que aflora no sopé
da borda oeste da serra de Jacobina, numa extensão próxima
de 40 km, arqueada pela intrusão do batólito granítico Campo
Formoso. Consiste de rochas ultramáficas cumuláticas (dunito
e peridotito serpentinizado), com diversas camadas de
cromitito. Localmente, ocorrem piroxenito, próximo do nível
mais superior de cromitito (Deus et al. 1991), gabro e anfibolito,
próximo ao contato com a intrusão granítica de Campo Formoso
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(Gonçalves et al. 1972). Rochas gabróides que afloram a norte
de Jaguararí podem corresponder à seção máfica superior do
complexo, ainda desconhecida. Camadas de cromitito (maciço,
fitado e disseminado) ocorrem, com espessuras de 1 até 9 m,
em diversos níveis da seção ultramáfica e apresentam grande
continuidade lateral, só interrompida por falhas de empurrão/
reversa longitudinais ou falhas normais oblíquas ao trend
regional N-S (Hedlund et al. 1971; Gonçalves et al. 1972).

A presença de cromita detrítica em quartzitos do Grupo
Jacobina (Gonçalves et al. 1972) indica que a colocação do
Complexo Campo Formoso precedeu a deposição do grupo, o
que confere uma idade mínima de 2,07 Ga para essa intrusão.
Sua idade máxima, em torno de 2,4 Ga, pode ser inferida por
analogia com a idade de complexos ultramáficos de mesma
característica petrogenética (derivados de magma mantélico
de alto Mg – alto Si), relacionados a rifte intracontinental, a
exemplo dos complexos Great Dyke (Zimbabwe) e Jimberlana
(Austrália), conforme postulado por Topisch (1993).

Os corpos máfico-ultramáficos do vale do rio Jacurici
encerram importantes reservas de cromo, contidas em espessas
camadas de cromitito (máximo de 7 m) existentes no interior
de corpos relativamente estreitos (máximo de 300 m de largura).
Os corpos máfico-ultramáficos afloram de forma descontínua,
ao longo de uma faixa N-S de mais de 100 km de extensão,
paralela à borda leste do maciço sienítico de Itiúba. Do ponto
de vista tectônico, encontram-se distribuídos ao longo de uma
zona de sutura, resultante de uma colisão ocorrida entre o
arco magmático de Caraíba e o bloco mesoarqueano de
Serrinha, que foi reativada na transição do Riaciano para o
Orosiriano em regime transtracional. Os corpos são intrusivos
entre rochas supracrustais dobradas e metamorfizadas (capa)
e ortognaisses tonalíticos e granodioríticos (lapa). As rochas
supracrustais estão representadas por serpentina mármores,
metadiopsiditos e metacherte laminados. Segundo Silva e Misi
(1998), os contatos com as rochas encaixantes são sempre
marcados por zonas miloníticas.

As rochas encaixantes estão dobradas isoclinalmente em
duas fases coaxiais, com paragêneses metamórficas
reequilibradas na fácies granulito na segunda fase (Marinho
et al. 1986). Os corpos máfico-ultramáficos estão isentos dessa
deformação, mas foram dobrados em sinformes com plano
axial vertical (Deus e Viana, 1982) e deslocados por um sistema
de falhas conjugadas relacionado a uma tectônica
compressional oblíqua.

Segundo Oliveira Júnior (2001), as intrusões máfico-
ultramáficas estratificadas formaram-se por processos de
acamadamento modal, cíclico e críptico e, apesar da
deformação e do metamorfismo, preservaram as texturas
primárias. Três zonas litoestratigráficas foram caracterizadas:
(i) zona inferior, constituída de cumulados ricos em olivina,
ortopiroxênio e Cr-espinélio, que deram origem a rochas de
composição dunítica a harzburgítica; (ii) zona intermediária,

com cumulados ricos em ortopiroxênio, olivina subordinada e
espinélio cromitífero, ora como acessório, ora como fase
predominante (zona mineralizada), que resultaram em
websterito, além de camadas de cromita cumulado; e (iii)
zona superior, constituída de gabronorito a leucogabronorito,
caracterizados pela presença de plagioclásio de cúmulo,
associado a ortopiroxênio.

Além disso, as características químicas das rochas e
minerais apontam para um magma-fonte de natureza boninítica,
cuja composição caracteriza-se pelo binômio “alto magnésio-
alta sílica” e padrão de Elementos Terras Raras Leves (ETRL)
enriquecido, a exemplo dos magmas-fonte de outras intrusões
máfico-ultramáficas estratificadas de ambiente continental
(Oliveira Júnior, 2001).

As idades Pb-Pb e U-Pb entre 2,06–2,04 Ga (Oliveira e
Lafon, 1995; Oliveira, 1998) devem corresponder a idade
mínima de cristalização magmática, já que datação U-Pb
SHRIMP forneceu idade de 2,08 Ga (E. P. de Oliveira, 2001,
com. verbal). Estudos isotópicos Sm-Nd, realizados por Oliveira
Júnior (2001), indicam valores de Nd altamente negativos,
compatíveis com fenômenos de contaminação crustal do
magma-fonte ou mesmo com metassomatismo do manto-fonte,
anteriormente à fusão. Esse fenômeno de contaminação (do
magma ou do manto) é corroborado pelos elevados valores
de idades-modelo TDM entre 3,07 e 3,40 Ga.

O complexo máfico-ultramáfico Campo Alegre de Lourdes
ocorre na extremidade nor-noroeste da Bahia, próximo da
divisa com o Piauí, onde constitui um corpo de rochas máfico-
ultramáficas acamadadas encaixado nos gnaisses e migmatitos
do embasamento da Província São Francisco. Está regio-
nalmente associado a complexos intrusivos de natureza
tholeiítica (Complexo Máfico do Peixe) e alcalina, que
compreendem granitos e sienitos anorogênicos tipo A (suíte
alcalina Serra do Meio, de Leite et al. 1987; Leite, 1997) e
carbonatitos (complexo carbonatítico Angico dos Dias). Daí a
região ser referida, por Leite et al. (1993), como província
tholeiítico-alcalina de Campo Alegre de Lourdes, que eles
interpretaram como representante de uma magmatogênese
relacionada à ambiente continental extensional. O Complexo
máfico-ultramáfico de Campo Alegre de Lourdes, com
dimensões de 13 x 1,2 km, é alongado na direção N–S, e
aflora em uma série de insebergs em meio à cobertura cenozóica
do pediplano regional. É constituído por uma seqüência
cumulática de piroxenito, gabro (mais anortosito) e ilmenita-
magnetitito (minério). Sua importância é ressaltada por
encerrar uma das maiores reservas mundiais de ferro-titânio-
vanádio. De acordo com Couto (1989), o complexo de Campo
Alegre de Lourdes apresenta acamamento rítmico centimétrico
de ilmenita-magnetita, com bandas ricas em óxidos de ferro
e bandas ricas em plagioclásio, e suas rochas são derivadas
de um magma de afinidade tholeiítica com tendência alcalina.

O Complexo Máfico do Peixe localiza-se a cerca de 20 km
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a NW do complexo máfico-ultramáfico de Campo Alegre de
Lourdes e aflora apenas em dois locais devido às extensivas
coberturas cenozóicas da região. Contudo, é bem delimitado
por anomalia aeromagnética com dimensões de 4,5 x 12 km,
de intensidade semelhante a do corpo de Campo Alegre de
Lourdes (Leite et al. 1993; Leite, 1997). Segundo esses
autores, à semelhança deste corpo, é também uma intrusão
máfica diferenciada, de filiação tholeiítica, mineralizado em
Fe-Ti(-V) e composta por intercalações de metagabro,
metagabro-norito e leucogabro, finos a grossos, e camadas
cumuláticas de ilmenita-magnetito.

Uma série de corpos gabro-anortosíticos e máfico-
ultramáficos, de pequena dimensão (<100 Km2), localizam-
se no domínio sul do Orógeno Itabuna–Salvador–Curaçá, na
interface com o bloco Jequié. Cinco desses maciços
distribuem-se ao longo de um importante lineamento NNE–
SSW que acompanha por mais de 300 km o trend estrutural
regional dominante. De norte para sul, foram identificados
os maciços de rio Piau, Samaritana, Carapussê, Mirabela,
Palestina e Potiraguá.

Cruz et al. (1999) definiram que esses maciços apresentam
uma estrutura interna concêntrica (zonada), exemplificada no
corpo de Samaritana, que mostra distribuição similar à do rio
Piau, com anortosito no centro, gabronorito na borda e uma
coroa periférica de rochas a Fe-Ti-V. Ainda segundo esses
autores, existem dois tipos de associações magmáticas: o
primeiro, essencialmente anortosítico, composto por anortosito,
leucogabronorito e gabronorito, e o segundo máfico-ultramáfico
formado por leuco-gabronorito, gabronorito, piroxenito e
dunito, ambos formados por fracionamento magmático de um
magma tholeiítico.

Os corpos onde predominam os termos anortosíticos (rio
Piau, Samaritana, Potiraguá) não apresentam os termos
ultramáficos, comuns no maciço da Fazenda Mirabela (Abram,
1993). Determinações isotópicas Sm-Nd realizadas neste
maciço, que mostra potencialidade elevada para jazimentos
de sulfetos de Cu-Ni, permitem inferir idade de colocação em
torno de 2,0 Ga (Silva et al. 1996; Cruz et al. 1999).

Complexo Carbonatítico

O complexo carbonatítico de Angico dos Dias constitui a primeira
ocorrência de carbonatito paleoproterozóico (2,01 Ga, U-Pb
em badeleyita e zircão, Silva et al. 1987) descoberta no Brasil.
Situa-se na borda sul-sudeste da bacia do Parnaíba e nas
imediações do povoado Angico dos Dias, localizado nas
proximidades da divisa dos estados da Bahia e Piauí. Dista
cerca de 40 km e 12 km, no sentido noroeste, do complexo
máfico-ultramáfico Campo Alegre de Lourdes e do Complexo
Máfico do Peixe, respectivamente.

O complexo carbonatítico tem dimensões da ordem de
2,25 km x 1,25 km e compreende piroxenito, diorito alcalino,

sienitos (albitito, alcalifeldspato sienito e quartzo-sienito),
carbonatitos (olivina-apatita sovito, biotita-apatita sovito e
magnetita-olivina-apatita sövito), lamprófiro e crosta fosfática
residual (Silva et al. 1987,1988).

Os carbonatitos são ricos em fósforo (apatita) e apresentam
valores de teores e razões de elementos maiores
característicos de magma típico de carbonatitos, embora os
elementos-traço Nb, Ta e Th, típicos destas rochas, apareçam
em teores extremamente baixos (Silva et al. 1988). Segundo
estes autores, os elevados teores dos elementos terras raras
(ETR) e valores das razões ETRL/ETRP e de (La/Lu)N indicam
que as rochas do complexo derivaram da cristalização de um
magma basáltico alcalino.

Maciços Sieníticos

As intrusões sieníticas que ocorrem encaixadas nos terrenos
policíclicos do Cinturão Móvel Bahia Oriental formam, de uma
maneira geral, corpos alongados (sheet-like) orientados na
direção N-S, cujas extensões variam entre 16 e 150 km. A
exceção daqueles que ocorrem no bloco mesoarqueano de
Serrinha, constituem um alinhamento sienítico descontínuo
N-S com mais de 1000 km, no qual distribuem-se, de sul para
norte, os maciços de Itamarati, Anuri, São Félix e Santanápolis
e o batólito de Itiúba (Rosa et al. 1999). No oeste da Bahia,
no bloco de Guanambi–Correntina, os plútons sieníticos
apresentam em geral forma circular a elipsoidal, a exemplo
dos maciços de Cara-Suja e Ceraíma, duas intrusões tardias
relacionadas ao batólito monzossienítico de Guanambi.

Os maciços de Anuri, São Félix e Santanápolis apresentam-se
deformados, com foliação gnáissico-milonítica resultante da
movimentação transcorrente sinistral das zonas de
cisalhamento que os controlam. São sin a tarditectônicos, em
relação a essas transcorrências, e os mais antigos, com idades
U-Pb zircão e Pb-Pb evaporação em torno de 2,1 Ga (Conceição
et al. 1999; Rosa et al. 1999, 2000). O batólito de Itiúba é
tardi a pós-tectônico, exibe foliação do estado sólido apenas
nas suas bordas e tem idade U-Pb SHRIMP de 2,08 Ga (Oliveira,
et al. 2002). Em geral, esses maciços sieníticos se colocaram
em sítios extensionais de zonas de falhas transcorrentes,
oblíquas, relacionadas à tectônica de escape lateral do final
da colagem Riaciana.

Os maciços que co-participam da suíte monzossienítica de
Guanambi são isotrópicos, livres de deformação tectônica e
mais jovens (ca. 2,05 Ga; U-Pb zircão; Rosa, 1999).

Os pequenos maciços sieníticos do bloco Serrinha (morro
do Afonso, Pintadas e morro das Agulhas/Bananas) também
são livres de deformação, embora um pouco mais velhos que
os de Guanambi, a julgar pela idade Pb-Pb de 2,09 Ga obtido
no último maciço (Rosa, 1999).

Nessas intrusões, têm sido descritas diversas feições
magmáticas primárias, tais como foliação de fluxo, acamamento
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ígneo, zonação vertical de litofácies, enclaves máficos,
autólitos, cumulatos máficos e hololeucocráticos, fenocristais
zonados, etc. (Rios, 1998; Leahy, 1998; Paim, 1998; Oliveira,
1998; Conceição, 1998 e Rosa, 1998). Os maciços em
consideração são ricos em ETRL, Ba, Sr, Rb, Th, Pb e pobres
em Ti, Nb, Ta e apresentam valores de εNd(2,1 Ga)= 0 a -10,
e ISr = 0,698 a 0,708 (Rosa et al. 1999), o que favorece a
presença de uma fonte mantélica enriquecida. Em resumo, os
maciços representam uma suíte sienítica alcalina ultrapotássica
saturada em sílica, distinta da série shoshonítica (Conceição
e Cruz, 1998), derivada de um magma parental mantélico
enriquecido (Conceição, 1990). Segundo Conceição (1997), a
zonalidade dos dados isotópicos apresentados pelos sienitos
orosirianos (de norte para sul: Itiúba, Santanápolis, São Félix,
Anuri e Itamarati) sugere a existência de uma pluma mantélica
nesta região, na transição do Riaciano para o Orosiriano.

Suítes Monzo-Sieníticas e Graníticas Tipo A

O batólito monzossienítico Guanambi, intrusivo em ortognaisses
TTG granulíticos mesoarqueanos, consiste de múltiplas intrusões
(Rosa et al. 1996) de monzonito, quartzo monzonito, quartzo
sienito e sienito alcalinos. Exibe texturas equigranular e
porfirítica, localmente apresenta foliação de fluxo magmático
e só está deformado no estado sólido (foliação milonítica) ao
longo de bandas de cisalhamento. Sua idade, aferida por
datações Pb-Pb (evaporação e laser ablation) e U-Pb (em zircão)
situa-se no intervalo de 2,08–2,03 Ga (Rosa, 1999). As
assinaturas geoquímica e isotópica (εNd(2,0 Ga) = -7,42 a –10,61
e ISr = 0,704 a 0,707) indicam origem relacionada com uma
fonte mantélica enriquecida tipo EMI (Paim, 1998; Rosa, 1999).
Alternativamente, Teixeira (2000) interpreta essas rochas como
resultantes de um magma híbrido (componente mantélica de
natureza alcalina + fusão parcial de uma crosta continental
de composição possivelmente TTG).

A avaliação dos dados disponíveis demonstra que as suítes
graníticas tipo A, com idades situadas entre 2,0 e 1,85 Ga,
são muito freqüentes no período Orosiriano e sugere que elas
poderiam ser agrupadas em duas supersuítes – uma de
afinidade calcialcalina de alto K e outra de afinidade alcalina.
Essas duas supersuítes estão representadas, na Província São
Francisco, em Minas Gerais, pelas suítes Mercês-Ubari, Serra
das Matolas e Barra Longa, compostas de sienito e granito
alcalino, com idade Pb-Pb de 2,0 Ga e pelos granitóides
calcialcalinos de alto K (granito, granodiorito, monzonito,
monzodiorito) com idade em torno de 1,9 Ga. Na Bahia, a
suíte alcalina Serra do Meio, composta por granitos e sienitos,
com trend alcalino supersaturado variando de peralcalino para
metaluminoso e peraluminoso (Leite, 1997), provavelmente
também relaciona-se ao Orosiriano.

Granitóides Peraluminosos

Numerosos maciços de granitóides peraluminosos do Orosiriano
permeiam o bloco Gavião–Lençóis, onde a maioria deles alinha-
se ao longo das descontinuidades estruturais regionais
referidas como lineamento Contendas-Jacobina, zona de
cisalhamento Ibitira-Iguatemi e a zona de cisalhamento de
Cristalândia.

A expressão mais notável desses granitóides é representada
pelo cortejo de corpos que baliza o lineamento Contendas-
Jacobina (Fig. V.4). Esta “linha peraluminosa” com mais de
600 km, na direção norte-sul, é constituída por diversos plútons
que intrudem ortognaisses e seqüências supracrustais
arqueano-paleoproterozóicas

Os maciços relacionados ao Cinturão Jacobina (Campo
Formoso, Carnaíba, Jaguarari, Flamengo, etc) são tardi a pós-
cinemáticos em relação aos cisalhamentos transcorrentes/
transpressivos sinistrais de direção norte-sul (Cunha et al.
2000) associados à evolução do Orógeno Jacobina, que ocorreu
no Orosiriano, tardi a pós-colagem Riaciana. Mais a sul, os
plútons graníticos peraluminosos associados ao Cinturão
Contendas–Mirante (Gameleira, Riacho das Pedras, Lagoinha,
Lagoa Grande e Caetano) são sincinemáticos e pós-cinemáticos
em relação à deformação D2 (Cunha et al. 2000) que, por ter
afetado a Formação Areião, é claramente orosiriana e tardi a
pós-transamazônica.

Na parte sul do bloco Gavião–Lençóis, na região de Ibitira,
a zona de cisalhamento Ibitira-Iguatemi (Leal, 1998) baliza
quatro plútons do Orosiriano: Caculé e Rio do Paulo (granitóides
metaluminosos) e Espírito Santo e Iguatemi (granitóides
peraluminosos). Mais a oeste, na região de Aracatu, ocorrem
os maciços peraluminosos orosirianos de Mariana, serra da
Franga e Umburanas, o último especialmente associado à zona
de cisalhamento de Livramento (Leal, 1998).

Os plútons graníticos peraluminosos, independentemente
do lineamento em que se localizam, têm várias características
em comum: (i) são constituídos por leucogranito a duas micas
ou leucogranito a muscovita e granada (e eventualmente
cordierita) ou monzogranito a granodiorito a duas micas,
todos com córidon normativo e calcialcalinos de alto potássio;
(ii) têm idades Rb-Sr (isócrona em rocha total) e Pb-Pb (zircão
por evaporação) no intervalo 2,05–1,88 Ga (Torquato et al.
1978; Mascarenhas e Garcia, 1989; Sabaté et al. 1990; Pinto,
1996b; Leal, 1998), compatíveis com a idade U-Pb (zircão) de
1,97 Ga, obtida por Mougeot (1996) para o maciço de Campo
Formoso; (iii) apresentam idades TDM entre 3,50 e 2,42 Ga e
valores de εNd no intervalo -4,9 a -15,0 (Sabaté et al. 1990;
Mougeot, 1996; Pinto, 1996b; Leal, 1998), dados isotópicos
indicativos de magma parental derivado da fusão de material
crustal arqueano.

Os maciços da parte sul do bloco Gavião–Lençóis são
derivados de magma resultante da fusão de ortognaisses TTG
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(Pinto, 1996b; Leal, 1998), rochas estas que também são as
mais fortes candidatas à fonte do magma que originou os
maciços da “linha peraluminosa” Contendas-Jacobina (Cuney
et al. 1990; Sabaté et al. 1990).

Todos os maciços associam-se a descontinuidades
estruturais policíclicas (caso do lineamento Contendas-Jacobina
e outros do bloco Gavião–Lençóis).

Bacias Transtracionais do Orosiriano

O Grupo Jacobina e a Formação Areião (Complexo Contendas–
Mirante), na Bahia, e, possivelmente, o Grupo Itacolomi, em
Minas Gerais, constituem seqüências sedimentares formadas
no Orosiriano (pós-orogenia transamazônica), que consistem
de espessas seqüências clásticas de metaconglomerado,
quartzito, metarcóseo, filito e xisto. O Grupo Itacolomi aflora
nos segmentos meridional e oriental do Quadrilátero Ferrífero
e os seus registros rudáceos e psamíticos são típicos de leques
aluviais e depósitos litorâneos de bacia intracratônica a
epicratônica de cobertura (Alkmim, 1985). Esta bacia é pós-
tectônica em relação à colagem Riaciana e encontra-se em
posição inteiramente alóctone, envolvida por escamas de um
cinturão de cavalgamentos brasilianos com vergência para
oeste. Estudo de zircões detríticos conferiu-lhe uma idade
máxima de 2,06 Ga (Machado et al. 1996), similar à idade
máxima de sedimentação do Grupo Jacobina de 2,08 Ga
(Mougeot, 1996).

Todos esses depósitos se acumularam no seio de bacias
extensionais limitadas por falhas, em áreas adjacentes a
montanhas formadas na fase de colapso dos orógenos do
Ciclo Orogênico Riaciano, conforme sugerido por Alkmim e
Marshak (1998) para a bacia do Grupo Itacolomi.

Orógeno Jacobina

O Grupo Jacobina representa o mais notável testemunho de
depósito sedimentar formado no período Orosiriano. Ele está
contido na serra de Jacobina, uma cadeia de montanhas de
direção meridiana com mais de 300 km de extensão e largura
em torno de 10 km. Essa cordilheira é também uma rica
província mineral polimetálica, com depósitos econômicos de
ouro, cromo, esmeralda, manganês, bário e quartzo industrial,
razão pela qual tem sido alvo de sistemáticas investigações
geológicas.

O Orógeno Jacobina, como aqui considerado, foi
estruturado, metamorfisado e consolidado no Orosiriano, no
intervalo de 2,0–1,9 Ga, após o desfecho da colisão Riaciana–
Transamazônica. É o resultado da inversão de uma bacia
transtracional a extensional, paleoproterozóica, que se formou
após 2,08 Ga.

O Orógeno Jacobina não está restrito à serra homônima,

mas se estende ao longo de toda a borda oriental do bloco
Gavião–Lençóis (Fig. V.4), onde constitui uma estrutura linear
com cerca de 800 km de extensão, denominada por Sabaté
(1991) de lineamento Contendas-Jacobina. Ao longo desse
lineamento, o orógeno se estruturou e retrabalhou seqüências
supracrustais de idades paleoproterozóica e arqueana,
conhecidas como Grupo Jacobina (Leo et al. 1964), Complexo
Contendas–Mirante (Pedreira et al. 1975) e Greenstone Belt
Mundo Novo (Mascarenhas e Silva, 1994) e intrusões máfico-
ultramáficas paleoproterozóicas.

Setor Meridional do Orógeno
A unidade inferior do Complexo Contendas–Mirante

(Formação Jurema–Travessão) tem uma idade U-Pb de 3,3 Ga
(Marinho, 1991), similar à idade U-Pb SHRIMP obtida para o
domínio inferior do Greenstone Belt Mundo Novo (Peucat et
al.,submetido). Ambos consistem de rochas metavulcânicas
máficas e félsicas (metabasalto, metandesito, metadacito),
rochas metassedimentares químico-exalativas, piroclásticas e
epiclásticas. O Greenstone Belt Mundo Novo está bem definido
e caracterizado entre as cidades de Piritiba e Mundo Novo,
numa extensão NS de ca. 50 km. Para sul, há indicações que
possa estender-se até Rui Barbosa, mas a sua continuidade
para norte, além do paralelo 11º 30' S, é ainda um tema em
discussão.

A unidade média do Complexo Contendas–Mirante
(formações Rio Gavião e Mirante) consiste de um espesso
pacote de filito e metagrauvaca, interpretado como uma
seqüência de flysch (Teixeira et al. 2000). Ocorre associada a
rochas metavulcânicas calcialcalinas com idade Pb-Pb em torno
de 2,5 Ga (Marinho, 1991; Marinho et al. 1992b). A afinidade
calcialcalina do vulcanismo e o tipo de sedimentação são
compatíveis com ambiente orogênico compressivo, relacionado
à subducção.

A unidade superior (Formação Areião), largamente
aflorante, consiste de metarcóseo com níveis de metacon-
glomerado de ambiente fluvial. Nesta unidade, foram
identificadas três populações de zircão detrítico com idades
U-Pb SHRIMP (Nutman et al. 1994) de 2,67–2,61 Ga (zircão
metamórfico neo-arqueano), 2,38–2,32 Ga (zircão magmático)
e 2,17 Ga (zircão magmático, zonado, idiomórfico). Esses dados
sugerem como fonte as rochas neo-arqueanas e paleopro-
terozóicas que ocorrem a leste da bacia, como o bloco Jequié
e intrusões graníticas paleoproterozóicas (Teixeira et al. 2000).

Duas fases de deformação são evidenciadas nas seqüências
supracrustais do Complexo Contendas–Mirante (Sabaté et al.
1980; Marinho et al. 1994). A fase mais antiga é expressa por
foliação penetrativa, dobras isoclinais, dobras em bainha e
superfícies de cavalgamento que resultaram de encurtamento
E–W. A fase mais jovem redobrou a primeira foliação,
desenvolveu dobras não-cilíndricas associadas a bandas de
cisalhamento transpressivas e reorganizou o arranjo entre as
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unidades (Sabaté et al. 1980). As zonas de cisalhamento
relacionadas a esta segunda fase estão impressas por meio
de lineamentos de direção submeridianal (Marinho, 1991;
Marinho et al. 1992b). A primeira fase de deformação afeta
as unidades inferior e média do Complexo Contendas–Mirante
(Teixeira et al. 2000), mas a Formação Areião é afetada apenas
pela segunda fase de deformação com intervalo de tempo
entre as duas deformações de, no máximo, 400 m.a.

Setor Setentrional do Orógeno
As unidades supracrustais que compõem a serra de Jacobina
têm posicionamento estratigráfico controvertido. Todos os
trabalhos são unânimes em reconhecer que as formações Serra
do Córrego e Rio do Ouro, que afloram na margem ocidental,
constituem a unidade inferior do Grupo Jacobina. O foco do
problema é a Formação Cruz das Almas (Leo et al. 1964) que
foi subdividida em três formações: Cruz das Almas, Serra do
Meio e Água Branca, por Griffon (1967) e Mascarenhas (1969),
ou Cruz das Almas, Serra do Meio e Serra da Paciência, por
Mascarenhas et al. (1998). Em todas essas propostas, a
Formação Cruz das Almas representaria a unidade superior do
Grupo Jacobina, formada em ambiente marinho. Couto et al.
(1978) adotaram uma estratigrafia muito similar a de Leo et
al. (1964), mas, no entanto, inverteram o posicionamento
estratigráfico da Formação Cruz das Almas, que reunida à
Formação Bananeira (basal à Formação Serra do Córrego), a
sul, e à Formação Serra do Meio, a norte, denominaram de
Complexo Itapicuru. Na proposta de Couto et al. (1978), o
Complexo Itapicuru (basal ao Grupo Jacobina) poderia encerrar
unidades mais novas, nele embricadas tectonicamente, idéia
também adotada neste trabalho.

A unidade inferior do Grupo Jacobina (Formação Serra do
Córrego) consiste de quartzito de granulação grossa e
metaconglomerado oligomítico de seixos de quartzo. Esta
unidade, com até 1.000 m de espessura, formou-se em um
sistema fluvial anastamosado e de leques aluviais (Melo e
Molinari, 1989, apud Silva e Misi, 1998; Mascarenhas et al.
1998). A unidade superior (Formação Rio do Ouro) é constituída
de quartzitos de granulação média a fina e níveis descontínuos
de metaconglomerados em sua base, formados em ambiente
flúvio-deltaico com algum retrabalhamento por ondas. Sua
espessura pode atingir 2.000 m (Mascarenhas et al. 1998).

As associações litológicas do Complexo Itapicuru (Couto
et al. 1978), a seguir descritas, foram reinterpretadas por
Mascarenhas et al. (1992, 1998) como pertencentes ao Grupo
Jacobina (formações indicadas entre parênteses): i) associação
de clorita xisto, quartzo-sericita xisto, filito, filonito e
metarenito interacamadados (Formação Cruz das Almas),
interpretada como uma seqüência de turbiditos marinhos;
ii) associação de quartzito com níveis pouco espessos (metros
a dezena de metros) de andaluzita xisto (Formação Serra do
Meio), interpretada como ambiente de plataforma rasa

dominada por tempestade; e iii) quartzito com nível de
metaconglomerado, metarenito e filito (Formação Serra da
Paciência), de ambiente deltaico. Além dessas associações, o
complexo Itapicuru inclui também rochas metabásicas,
metatufos e formações de filito/xisto manganesífero e/ou
ferruginoso, estes últimos de ambiente tipicamente marinho
e provavelmente mais antigos que o Grupo Jacobina.

A sedimentação do Grupo Jacobina é mais jovem que 2,08 Ga,
de acordo com idade U-Pb de 2,08 Ga da população mais
jovem de zircão detrítico (Mougeot, 1996) dos metaconglome-
rados da Formação Serra do Córrego. Esse dado mostra também
que a sedimentação do Grupo Jacobina só aconteceu após a
colisão Riaciana–Transamazônica. Uma segunda população
mais antiga, de 3,40 Ga, aponta o bloco Gavião–Lençóis como
outra fonte dos sedimentos, do lado oposto aos terrenos
granulíticos que serviram de fonte para os zircões mais jovens.

O complexo acamadado máfico-ultramáfico Campo Formoso
aflora no contato entre os ortognaisses do embasamento e os
quartzitos da Formação Serra do Meio. Conforme já discutido
representa manifestações do magmatismo intraplaca da
tafrogênese Orosiriana (ou Sideriana?). Neste complexo, foi
obtida uma idade Ar-Ar em flogopita, de 1,98–1,93 Ga,
interpretada como a idade de resfriamento metamórfico
(Cheilletz et al. 1993, apud Teixeira et al. 2000). Os corpos
máfico-ultramáficos que ocorrem como sills intercalados entre
os bancos de quartzito do Grupo Jacobina são derivados do
mesmo magma tholeiítico de alto Mg (Topisch, 1993) que
caracteriza o Complexo Campo Formoso. O posicionamento
desses corpos em relação aos depósitos sedimentares de
ambiente continental, incluindo os leques aluviais, sugere sua
colocação no estágio rifte de desenvolvimento da bacia.

O Orógeno Jacobina tem registros de duas fases de defor-
mação (Sabaté, 1996), da mesma forma que o Complexo
Contendas–Mirante (Teixeira et al. 2000). O Grupo Jacobina é
afetado apenas pela fase mais jovem, enquanto o Complexo
Itapicuru mostra maior complexidade estrutural e registros
de dois episódios de deformação (Sabaté, 1996). O orógeno é
marcado por um regime transpressivo sinistral controlado pelas
principais falhas/zonas de cisalhamento. Essas estruturas, tanto
as internas como aquelas que limitam o orógeno, têm mergulho
relativamente forte e traços retilíneos de direção meridiana.
Esse padrão é sugestivo de falhas prévias extensionais
reativadas em regime transpressional, durante a inversão da
bacia. A idade da última fase de deformação do orógeno está
definida pelo método Ar-Ar, em mica, em 1,94–1,91 Ga (Ledru
et al. 1997).

As rochas do Grupo Jacobina e os corpos máfico-
ultramáficos mostram paragêneses metamórficas compatíveis
com a fácies xisto verde, mas, localmente, foram reequilibradas
em condições mais altas, na fácies anfibolito. As variações
das condições do metamorfismo decorrem de: i) influência
termal relacionada a intrusões tardias de granito peraluminoso,
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que resultou em paragêneses de alta temperatura; ii)
alterações metassomáticas em zonas de alta percolação de
fluidos, que gerou paragêneses exóticas de alta temperatura;
e iii) movimentação tectônica de zonas de cisalhamento, que
produziu paragêneses de alta pressão.

Modelos Tectônicos
A evolução tectônica do Orógeno Jacobina, a começar pelo
ambiente paleogeográfico de deposição dos sedimentos, é
objeto de controvérsias e de proposição de muitos modelos:

i) Sims (1976) sugere que a bacia ter-se-ia formado no
flanco oeste de um lineamento de falha de direção
NS, com a fonte dos sedimentos situada em área
elevada a leste da falha.

ii) Horscroft et al. (1989) propõem a formação do Grupo
Jacobina em bacia rifte com sedimentação de ambiente
fluvial passando a transicional (deltaico) e marinho
franco.

iii) Padilha e Melo (1991) sugerem um modelo de rifte
ensiálico onde conformou-se a bacia Jacobina-
Itapicuru, possivelmente em um regime pull-apart,
controlada por cisalhamento transcorrente sinistral,
entre 2,06–1,96 Ga

iv) Mascarenhas et al. (1992) e Mascarenhas e Silva (1994)
admitem o modelo de rifte ensiálico desenvolvido sobre
um substrato de rochas arqueanas e incluem o
Greenstone Belt Mundo Novo como área-fonte dos
sedimentos.

v) Ledru et al. (1993, 1997) propõem um modelo de bacia
de antepaís (d’avant-chaîne transamazonienne de
Jacobina), no qual a bacia evolui em uma flexura da
litosfera, a frente de uma cadeia colisional Transa-
mazônica, com migração da flexura de leste para oeste,
e evolução tectonossedimentar em cinco estágios
diferentes, o mais antigo a leste e o mais jovem a
oeste, que resulta em cinco unidades litotectônicas
limitadas por falhas de empurrão de direção NS.

vi) Melo et al. (1995) defendem um modelo de rifte
ensiálico, gerado por falhas lístricas extensionais,
implantado na interface bloco Gavião–Lençóis/
Fragmento de Mairi, sobre o “cinturão arqueano-
paleoproterozóico Saúde-Itapicuru”.

vii) Peucat et al. (2002) propõem que a flexura litosférica
admitida por Ledru et al. (1993) desenvolveu-se ao
longo de uma zona de fraqueza crustal arqueana,
reaproveitada pelo lineamento Contendas-Jacobina.

As propostas convergem para dois modelos, um
relacionado à bacia extensional tipo rifte e outro à bacia
compressional de antepaís. Neste trabalho, foram apresentados
dados e informações que favorecem ao modelo de uma bacia
extensional, considerando:

i) O lineamento Contendas–Jacobina constitui uma zona

de descontinuidade litosférica reativada em todos os
eventos tectônicos, extensionais e compressionais,
desde o Arqueano, conforme sugerido por Peucat et
al. (2002), condicionando a formação de bacias
vulcanossedimentares no Mesoarqueano (unidade
inferior do Complexo Contendas–Mirante, Greenstone
Belt Mundo Novo, entre outros); no Neo-arqueano
(unidade média do Complexo Contendas–Mirante, parte
do Complexo Itapicuru, Greenstone Belt Rio Salitre) e
no Paleoproterozóico (granitos subalcalinos/alcalinos
Pé de Serra, Sill máfico-ultramáfico Rio Jacaré, faixa
de paragnaisses do Complexo Saúde) e, finalmente, o
Grupo Jacobina;

ii) O complexo máfico-ultramáfico Campo Formoso e os
corpos ultramáficos internos da serra de Jacobina
representam manifestações de magmatismo mantélico
intraplaca do período Orosiriano, conforme já discutido
neste trabalho. Os corpos em forma de sills
“acamadados”, entre os bancos de quartzito das
formações Serra do Córrego e Rio do Ouro, delimitam
o estágio rifte da bacia que, posteriormente, evoluiu
para uma bacia intracratônica ou de margem cratônica
de ambiente marinho; e

iii) A sedimentação do Grupo Jacobina e de formações
correlatas (associadas ao Complexo Itapicuru),
conforme descrito por Mascarenhas et al. (1992, 1998),
Horscroft et al. (1989) e Sims (1976), é compatível
com um modelo de sedimentação desenvolvido em
dois estágios (estágio rifte de ambiente fluvial e estágio
de bacia de ambiente marinho).

Apesar de todos os argumentos a favor de um modelo de
bacia extensional, é impossível imaginar um modelo de
deposição do Grupo Jacobina que não tenha relações com a
evolução das orogenias do Riaciano, porque, sem dúvida, a
principal fonte de sedimentos originou-se da cadeia das
montanhas elevadas a leste da bacia, durante a fase de colapso
do Orógeno Bahia Oriental e não com os incrementos
compressionais da colagem Riaciana, conforme a hipótese de
Ledru et al. (1997) e Teixeira et al. (2000).

Com o colapso do orógeno, deflagrou-se processo
extensional, com formação de riftes, condicionamento de
bacias “famintas” com alta taxa de subsidência provocada
pela elevação das áreas-fonte, como é mais lógico admitir
neste processo, e magmatismo intraplaca relacionado a manto
ativado.

Tafrogênese Estateriana

O regime tectônico compressional do Riaciano foi substituído
por um regime transtracional no Orosiriano a francamente
extensional no Estateriano. Este evento tectônico do período
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Orosiriano foi acompanhado de magmatismo de fonte
mantélica, que, gradativamente, cedeu lugar ao magmatismo
de fonte crustal dominante no Estateriano. Este fenômeno
global de extensão crustal e eventos conexos relacionados a
“manto ativado e litosfera ativada” foi denominado por Brito
Neves et al. (1995a) de Tafrogênese Estateriana.

Entre 1,8 e 1,6 Ga, o regime extensional do período
Estateriano foi responsável pela ruptura da crosta continental
e pela formação de sistema de riftes intracontinentais,
sucedidos por intrusão e extrusão de rochas félsicas,
piroclásticas e vulcanoclásticas subaéreas e seguidas de
sedimentação psamítica de ambiente continental. Esta é a
característica geral do vulcanismo félsico ou bimodal e da
sedimentação que se manifestaram no início do Estateriano e
que, na Província São Francisco (Bahia e Minas Gerais), estão
bem preservados no sistema de rifte Espinhaço, no qual os
registros plutônico e vulcânico apresentam idades entre 1,77–
1,67 Ga (Brito Neves et al. 1979; Turpin et al. 1988; Cordani
et al. 1992; Schobbenhaus et al. 1994; Pimentel et al. 1994;
Babinski et al. 1994 e 1999).

O plutonismo granítico tipo A, intraplaca, está
representado pelas suítes intrusivas Lagoa Real (BA),
Borrachudos (MG) e por um cortejo de corpos graníticos
intrusivos no bloco Porteirinha (MG), de posicionamento
tectônico duvidoso. Constituem batólitos, stocks e diques de
granito, quartzo sienito e augengnaisse (tectonofácies dos
granitos). Os diques ocorrem no interior de zonas de falhas,
enquanto os batólitos e stocks formam fileiras de plútons que
balizam toda a extensão dos sistemas de riftes. A textura
dessas rochas varia de isotrópica a milonítica, mas, em geral,
a deformação dos corpos é muito heterogênea e está
relacionada ao Ciclo Brasiliano.

A Suíte Intrusiva Lagoa Real destaca-se por conter as
maiores reservas de urânio do Brasil. É uma suíte de rochas
heterogeneamente deformadas que consiste de uma fácies
isotrópica (Granito São Timóteo) e uma fácies gnáissica a
augengnáissica, milonítica (Ortognaisses Lagoa Real). Os corpos
de albitito metassomático, mineralizados a urânio, estão
associados a tectonofácies gnáissico-milonítica (Costa e Silva,
1980; Arcanjo et al. 2000). Estudos isotópicos U-Pb em zircão
e titanita definiram as idades dos seguintes eventos (Pimentel
et al. 1994): i) cristalização do granito São Timóteo a 1746
Ma; ii) formação dos albititos e mineralização de urânio a 960
Ma; e iii) rejuvenescimento isotópico associado ao Ciclo
Brasiliano há ca. 500 Ma. Esses dados são consistentes com a
evolução geológica da área, mas a formação hidrotermal
(metassomática) dos albititos há ca. 960 Ma sinaliza para
uma fase tectono-termal cedo-brasiliana ou relacionada à
orogênese Cariris Velhos (1,1–0,96 Ga), no domínio do
lineamento Espinhaço. A hipótese, postulada por Arcanjo et
al. (2000), de concentração hidrotermal da mineralização de
urânio relacionada ao evento extensional gerador do rifte

Santo Onofre, iniciado há ca. 906 Ma, não é descartada mas
é menos provável.

O vulcanismo félsico subaéreo é dominado por lavas
porfiríticas (riolitos, traquitos e dacitos), tufos, aglomerados
e brechas vulcânicas. Mostra características geoquímicas da
série calcialcalina de alto K, relacionada à fusão crustal e
está representado pelas formações Rio dos Remédios e Pajeú
(na Bahia) e pelas rochas metaígneas de Conceição do Mato
Dentro (em Minas Gerais).

Associado ao vulcanismo Rio dos Remédios, no rifte
Espinhaço, ocorrem corpos subvulcânicos de granito
granofírico, porfirítico, com cristais de feldspato potássico
densamente distribuídos em matriz finamente granular,
hidrotermalmente alterada, composta de sericita, clorita,
saussurita e opacos: magnetita, calcopirita, pirita, galena e
esfalerita (Arcanjo et al. 2000). Os sulfetos estão incrustados
na matriz ou associados a veios de quartzo-carbonato que
ascendem na câmara magmática, conferindo a esses corpos
subvulcânicos alta potencialidade para recursos minerais,
especialmente para depósitos proterozóicos de Cu-Au-U-ETR
associados com óxidos de ferro, conforme modelo proposto
por Hitzman et al. (1992).

Esse complexo de rochas subvulcânicas, vulcânicas e
piroclásticas, com idades U-Pb no intervalo de 1,77–1,75 Ga,
constitui a unidade basal da seção estratigráfica das bacias
de rifte formadas no início do Estateriano, na Província São
Francisco. A sedimentação associada é essencialmente clástica
e, em parte, derivada de retrabalhamento dos edifícios
vulcânicos. Os depósitos sedimentares desta fase rifte
apresentam algumas características comuns e outras que os
diferenciam regionalmente, provavelmente em função da
evolução da bacia rifte para uma sinéclise interior ou para
uma margem passiva, durante o Mesoproterozóico.

No segmento norte do sistema de riftes Espinhaço, na
Bahia, as rochas metassedimentares da fase rifte estão
representadas por fácies de metaconglomerados sustentados
por matriz arcoseana com clastos de gnaisses, granitóide e
rocha metavulcânica (Formação Pajeú da base do Grupo Oliveira
dos Brejinhos); por metarenito e metaconglomerado polimíctico
com clastos subarredondados de quartzito, xisto, gnaisse e
rocha efusiva (Formação Ouricuri do Ouro da base do Grupo
Paraguaçu); e por metarenito e quartzito eólicos da Formação
Rio dos Remédios. Em síntese, são depósitos clásticos de
leques aluviais, eólicos e fluviais que se acumularam no
segmento norte do sistema de riftes do Espinhaço.

A deformação e o metamorfismo desse sistema de rifte
paleoproterozóico ocorreram no Ciclo Brasiliano, em regime
transpressional, embora persista a controvérsia quanto à
existência prévia de um evento orogênico pré-brasiliano ou
cedo-brasiliano, no domínio do sistema de rifte Espinhaço, no
Corredor do Paramirim (Alkmin et al. 1993; Schobbenhaus,
1993; Arcanjo et al. 2000).



V. Geotectônica do Escudo Atlântico 255

Bacias Intracratônicas
Paleo-Mesoproterozóicas

A tafrogênese Estateriana (1,8 a 1,6 Ga) abriu no território
brasileiro diversos sistemas de riftes, localmente expandidos,
formando bacias (Brito Neves, 2002), onde se depositaram,
nos Estados da Bahia e Minas Gerais, as rochas sedimentares
do Supergrupo Espinhaço. Em Minas Gerais, o supergrupo ocorre
na serra do Espinhaço Meridional, e na Bahia, na serra do
Espinhaço Setentrional e na Chapada Diamantina. Assim, o
Supergrupo Espinhaço em sua área de abrangência, configura
um sistema de bacias, algumas abortadas na fase rifte, outras
evoluindo para sinéclises interiores e, outras ainda,
configurando orógenos colisionais. No centro-oeste do Brasil,
os grupos Araí, Natividade e Serra da Mesa são correlativos
do Supergrupo Espinhaço (Fig. V.6). A descrição detalhada
desses grupos encontra-se no subcapítulo da Província Tocantins.

As idades mais antigas do Supergrupo Espinhaço
correspondem, em Minas Gerais, a 1,77 e 1,72 Ga (U-Pb em
zircão; Brito Neves et al. 1979 e Machado et al. 1989,
respectivamente) e, na Bahia, a 1,74, 1,75 e 1,80 Ga (U-Pb
em zircão; Babinski et al. 1994; Schobbenhaus et al. 1994;
Pedreira, 1994, respectivamente), todas obtidas em rochas
vulcânicas félsicas. As idades mais novas do supergrupo foram
determinadas em intrusões máficas, no Estado de Minas Gerais,
como 1,1–0,9 Ga (Brito Neves et al. 1979; Machado et al.
1989). Na Bahia, no domínio da Chapada Diamantina, são
conhecidas idades intermediárias (1,51 Ga U-Pb em zircão),
em gabros intrudidos na Formação Mangabeira (Babinski et
al. 1999), e mais novas, como a de 1290 ± 52 Ma determinada
em folhelhos da Formação Caboclo (Brito Neves et al. 1980) e
a de 1140 ± 140 Ma (Babinski et al. 1993), obtida em rochas
carbonáticas do topo da mesma formação, por meio de isócrona
Pb-Pb. Em referência à idade de 1290 ± 52 Ma, obtida por

Figura V.6 – Riftes e sinéclises paleoproterozóicos a mesoproterozóicos
nas províncias São Francisco e Tocantins

Figure V.6 – Paleoproterozoic to Mesoproterozoic rifts and syneclises in
São Francisco and Tocantins Provinces
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isócrona Rb-Sr em rocha total e fração fina menor que 2 µ,
(os autores ressaltam sua excelente qualidade do ponto de
vista geocronológico). Entretanto, ressalvam que ela representa
a época da reomogeneização isotópica, bastante afastada no
tempo dos processos de sedimentação.

Espinhaço Meridional

Nas serras do Espinhaço Meridional e do Cabral, entre outras,
o Supergrupo Espinhaço é composto pelos grupos Diamantina
e Conselheiro Mata, que agrupam as formações Bandeirinha,
São João da Chapada, Sopa-Brumadinho e Galho do Miguel; e
Santa Rita, Córrego dos Borges, Córrego da Bandeira, Córrego
Pereira e Rio Pardo Grande, respectivamente.

Almeida Abreu (1995) interpretou o Supergrupo Espinhaço
como um orógeno colisional que evoluiu por intermédio das
etapas rifte, bacia e orógeno. A etapa rifte compreendeu três
fases:

1) Desenvolvimento de intensa atividade termal e
deposição da Formação Bandeirinha em ambientes
fluvial, eólico e lacustre;

2) Quiescência tectônica com subsidência mecânica e
deposição da Formação São João da Chapada por rios
entrelaçados; e

3) Aquecimento termal e vulcanismo kimberlítico, com
deposição das formações Sopa-Brumadinho e Galho
do Miguel, em ambientes lacustre, aluvial, eólico e
por leques aluviais.

Durante a etapa bacial (<1650 Ma), depositaram-se as
formações componentes do Grupo Conselheiro Mata, de
ambiente costeiro e ambiente plataformal.

Finalmente, a etapa orogênica (colisional) é inferida a
partir do aumento da deformação e do metamorfismo da zona
externa a oeste, para a zona interna do orógeno, situada a
leste. Essas feições e os lineamentos tectônicos indicam
subducção para leste.

Dussin e Dussin (1995) apresentam modelo semelhante,
considerando uma fase rifte principal (ca. 1,7 Ga), quando se
depositaram os sedimentos do Grupo Diamantina, sob condições
de instabilidade crustal. Esta instabilidade findou com a
deposição dos sedimentos da Formação Galho do Miguel, em
ambientes eólico e marinho plataformal. Os autores ainda
consideraram uma fase pós-rifte, durante a qual se
depositaram na bacia tipo sinéclise os sedimentos do Grupo
Conselheiro Mata.

Recentemente, Martins Neto (1998) aperfeiçoou e modificou
estes modelos, enquadrando as formações ou grupos
mencionados pelos autores anteriores, no conceito de
tectonosseqüências, que são mostradas na Fig. V.7.

No modelo de Martins Neto (1998), a fase rifte foi
precedida por uma fase pré-rifte.

Na fase sinrifte 1, depositou-se a Tectonosseqüência

Natureza, interpretada como sistemas de leque aluvial e fluvial
entrelaçado. Nesta fase, houve a ruptura da crosta superior e
a formação dos primeiros meio-grábens.

A Tectonosseqüência São João da Chapada, que representa
a fase sinrifte 2, consiste em fluxos de massa, interpretados
como leques aluviais e conglomerados de escarpa, depósitos
lacustres e deltaicos granocrescentes, e também planícies
com rios entrelaçados, que constituem cerca de 80% da
tectonosseqüência (Martins Neto, 2000). Segundo este autor,
próximo à base da tectonosseqüência, ocorrem rochas máficas,
constantes de hematita filitos, que representam o início do
vulcanismo na evolução da bacia. Nesta tectonosseqüência,
existem evidências tanto de subsidência rápida e aprofundamento
abrupto da bacia caracterizadas pelos depósitos granocrescentes,
como de taxas reduzidas de subsidência, materializadas pelas
planícies entrelaçadas (Martins Neto, 2000).

Na fase sinrifte 3, a Tectonossequência Sopa-Brumadinho
registra o clímax da atividade tectônica extensional, e é
formada por rochas sedimentares siliciclásticas e vulcânicas
bimodais, típicas de riftes continentais: greenstones, hematita
filitos e riolitos. A base da tectonosseqüência é uma
discordância angular, sobre a qual se depositaram os sistemas
fluviais, lacustres e fandeltas em meio-grábens, comparti-
mentados por falhas norte-sul e zonas de transferência leste-
oeste (Martins Neto, 2000). As seqüências granocrescentes e
granodecrescentes existentes são consideradas como produto
de pulsos tectônicos. O topo da Tectonosseqüência Sopa-
Brumadinho é uma superfície transgressiva marinha.

A base da Tectonosseqüência Galho do Miguel, que
caracteriza o estágio transicional, é marcada por incursão
marinha. Sobre esta superfície estão depósitos marinhos rasos
vindo de leste, seguidos por sedimentos eólicos vindos de
oeste. Isto indica que a linha de praia seria norte-sul, com
paleodeclive para leste. A Tectonosseqüência Galho do Miguel
marca a mudança de subsidência mecânica, localmente com-
pensada, para subsidência térmica, compensada regionalmente.

Durante o estágio flexural, que culmina a evolução
mesoproterozóica do Espinhaço Meridional, depositou-se a
Tectonosseqüência Conselheiro Mata. A sua base é a Superfície
de Inundação Máxima, que marca a maior extensão do Mar
Espinhaço (Martins Neto, 2000). Segundo este autor, a
tectonosseqüência é localmente definida por sucessões
raseantes. Dupont (1995) dividiu esta tectonosseqüência em
três seqüências deposicionais, todas com base transgressiva
e topo progradante: na primeira seqüência, a transgressão é
representada por sedimentos litorâneos e a progradação por
sedimentos de praia e mares rasos; na segunda, a transgressão
é representada por sedimentos de plataforma e a progradação
por planícies aluviais; e, na terceira, a transgressão consiste
em uma plataforma carbonática e a progradação é
representada por sedimentos costeiros e fluviais. Essas
seqüências devem representar ciclos de 2ª ordem.
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O quadro abaixo compara os conceitos de Almeida Abreu
(1995) e Martins-Neto (1998) relativos ao Espinhaço Meridional.

Espinhaço Setentrional

A bacia do Espinhaço Setentrional está situada no Estado da
Bahia, onde aflora como unidades continentais e marinhas de
origem tafrogênica, em área com aproximadamente 1.000 km
de comprimento e 20 km de largura. Essas unidades
compreendem rochas vulcânicas e sedimentares arenosas,
pelíticas e carbonáticas, cujo início da efusão e deposição se
deu no Estateriano, entre 1,75–1,70 Ga (Schobbenhaus, 1996).

De acordo com esse autor, a bacia compreende dois riftes
superpostos, um paleo a mesoproterozóico e outro
neoproterozóico, preenchidos, respectivamente, pelos grupos
Oliveira dos Brejinhos e Santo Onofre.

O rifte Espinhaço estruturou-se ao longo de falhas de
direções norte-sul e NW-SE, com extensão leste-oeste. O estágio
sinrifte do Espinhaço Setentrional se iniciou há ca. 1,75 Ga
(Schobbenhaus, 1996) por vulcanismo félsico subalcalino,
seguido por sedimentação detrítica continental do Grupo
Oliveira dos Brejinhos. Durante o estágio sinrifte, a sedimen-
tação, controlada por sistemas ativos de horsts e grábens,
passou por rápidas e freqüentes variações faciológicas.

O rifte Santo Onofre, (descrito com mais detalhe em
outro subitem) originou-se na fase extensional do início do
Ciclo Brasiliano (ca. 900 – ca. 750 Ma) e está, provavelmente,
relacionado a uma junção tríplice do tipo rifte-rifte-rifte
(Kearey e Vine, 1996) e à reativação da falha de Santo Onofre.
A sedimentação foi continental durante o estágio sinrifte e
passou à marinha no estágio pós-rifte, dando origem à
interdigitação entre o Grupo Santo Onofre e as formações
ocidentais do Grupo Macaúbas (Pedrosa-Soares e Pedreira,
1996). Na serra do Espinhaço Setentrional, as estruturas
mostram grande linearidade na direção NNW–SSE, com
predomínio de zonas de cisalhamento transcorrentes, além
de cavalgamentos e dobras com vergência para WSW.

Recentemente, Danderfer Filho (2000) dividiu a sucessão
sedimentar aflorante no Espinhaço Setentrional em sintemas,
isto é, unidades sedimentares separadas por discordância de
extensão regional e revisou a nomenclatura litoestratigráfica.

A Tab. V.1 resume as principais conclusões do seu trabalho e
o compara com o de Schobbenhaus (1996).

Chapada Diamantina

A Chapada Diamantina ocupa a maior parte da região central
do Estado da Bahia, denominada por Inda e Barbosa (1978)
de Bacia de Lençóis, com uma área de 97.220 km2. Também é
uma bacia do tipo rifte-sag, na qual estes dois estágios podem
ser reconhecidos: o primeiro, pelo tipo de vulcanismo e a
presença de leques aluviais; o segundo, pela ausência de
conglomerados e falhas regionais, associados às unidades
litológicas.

A Chapada Diamantina é dividida em dois domínios
Ocidental e Oriental – separados pelo lineamento Barra do
Mendes-João Correia (Jardim de Sá et al. 1976), uma estrutura
fundamental de direção NNW/SSE marcada por falhas
contracionais com vergência es-nordeste (Fig. V.2). No Domínio
Ocidental, as dobras são mais apertadas e o vulcanismo é
expressivo; no Oriental, as dobras são suaves e o vulcanismo
muito restrito, exclusivamente fissural (pequenos diques e
soleiras máficas). Essas estruturas têm vergência para ENE, e
a intensidade de deformação decresce, gradativamente, neste
sentido até as dobras tornarem-se apenas anticlinais e sincli-
nais normais, abertas, por vezes com eixos de duplo caimento.

Nas rochas da Chapada Diamantina, a ausência de organis-
mos e a baixa intensidade do tectonismo evitaram a destruição
das estruturas sedimentares, por bioturbação ou cisalhamentos
de baixo ângulo, de modo que os sistemas deposicionais abaixo
descritos estão claramente identificados (cf. Pedreira, 1997).

O estágio rifte, desenvolvido no Estateriano, começa pela
deposição do Grupo Rio dos Remédios, composto por arenitos
bimodais com estratificações cruzadas de grande porte,
interpretados como eólicos, e por rochas vulcânicas félsicas.
Estas rochas são dacitos e riodacitos peraluminosos e
calcialcalinos de alto K, relacionados a fusões crustais, com
ou sem influência de material mantélico (Teixeira, 2000),
associados a rifteamento (McReath et al. 1981). Os conglome-
rados polimíticos da Formação Ouricuri do Ouro (Schobbenhaus
e Kaul, 1971), do Grupo Paraguaçu, também fazem parte do
estágio rifte e são interpretados como leques aluviais.

Etapas Almeida Abreu (1995) Martins-Neto (1998)

Pré-rifte xxxxxxxxxxxxxxxxxxxxxxx TS Olaria (Grupo Costa Sena)

Rifte 1 Formação Bandeirinha TS Natureza

Rifte 2 Formação São João da Chapada TS São João da Chapada

Rifte 3 Formação Sopa-Brumadinho TS Sopa-Brumadinho

Transicional xxxxxxxxxxxxxxxxxxxxxxx TS Galho do Miguel

Bacia Formação Galho do Miguel e G. Conselheiro Mata Grupo Conselheiro Mata

Orógeno SIM NÃO
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Figura V.7 – Síntese dos dados estratigráficos, tectônicos e
sedimentológicos da Bacia Espinhaço Meridional (modificado de
Martins Neto, 1995a)

Figure V.7 – Stratigraphic chart of the Espinhaço megasequence showing
the main characteristics of the tectono-sedimentary units (modified
from Martins Neto, 1995a)




