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Resumo AZona de Cisalhamento Cachimbo (ZCC)fazpartedo Lineamento Transbrasiliano, ProvínciaTectônica Tocantins, cen
tro-oeste doBrasil.AZCC é responsável pelaformação de milonitos e filonitos quealojamumcomplexosistemade veiosdequartzo,
mineralizados a ouro.As rochas encaixantes são metagranitos de fáciesanfibolito superior, com quartzo, ortoclásio, plagioclásio,
mica branca, e clorita. A partir de evidências de química mineral e microestruturas, foi possívelcaracterizar as condições físico
químicas do cisalhamento e metamorfismo-hidrotermal da ZCc. O primeiroestágioé marcado por uma intensaalteração filica, que
gera milonitos com feldspato, quartzo, muscovita-ferrifengita, clorita, monazitae zircão.A partiçãodo metamorfísmo-hidrotermal
gera dois tipos de filonitos: (a) fengita-granada filonito, com a paragênese quartzo-granada-clorita-muscovita/fengita-turmalina e,
(b) paragonita-estaurolita filonito com quartzo-clorita-paragonita-estaurolita-turmalina±granada±calcita. Os paragonita-estaurolita
filonitos caracterizam sítios relativamente mais aluminosos e os fengita-granada filonitos caracterizam sítios relativamente mais
magnesianos. A orientação de inclusões de turmalina em porfiroblastos de estaurolita caracteriza os porfiroblastos como sin-cin
emáticosa foliação principal dos filonitos. A formação de estaurolita e granada indica condições similares de fácies anfibolito,
zona da estaurolita para o metamorfismo-hidrotermal. Os paragonita-estaurolita filonito e os fengita-granada filonito evoluempara
o fengita filonito, com uma paragênese mais simples de muscovita-fengita, clorita magnesiana pirita e ca!copirita. Vênulas de
calcita±pirita±ca!copirita e vênulasmonominerálicas de pirita cortamos filonitos. A zona potencialmente mineralizada é marcada
pelo grafitafilonito, com a paragênese quartzo-grafita-pirita ±ouro.O grafitafilonito é alojaos veiosde quartzo auríferos, que tem a
paragênese quartzo-pirita±ca!copirita±grafita±ouro. O grafitatem alta cristalinidade e espectrocoincidente com o de condições de
fáciesanfibolito, zonada estaurolita, evidenciando queas condições metamórfico-hidrotermais se mantiveram ao longodaevolução
da ZCc. A fugacidade de oxigênioestimadaparaa formação do grafitaé baixaque,juntamentecom a formação de pirita,caracter
izamum ambienteredutorparaas transformações mineralógicas finaisna ZCC e a precipitação do ouro.

Palavras-chave: ouro, alteração metamórfico-hidrotermal, estaurolita hidrotermal, cristalinidade do grafita, Zona de Cisalhamento
Cachimbo.

Abstract METAMORPHIC-HYDROTHERMALALTERATIONATTHE VEIN-TYPE GOLD DEPOSITOFPORTO NACIONAL,
TO, BRAZIL: MINERAL CHEMISTRY AND MICROSTRUCTURAL EVIDENCES lN THE CACHIMBO SHEAR ZONE. The
Cachimbo shear zone (CSZ) is part of the Transbrasiliano lineament (LTB), Tocantins tectonicprovince, in West-Central Brazil.
The CSZ has mylonites and phyllonites, whichhost gold deposits of quartzvein-type. The host rocks are upperamphibolite facies
metagranites ofthe Manducasuite(MS)composed of quartz,orthoclase, plagioclase, whitemica,and Fe chlorite. Basedon mineral
chemistryand microstructures, it ispossibleto characterize thephysico-chemical conditions of sheardeformation andmetamorphic
hydrothermal alteration in the CSZ. The first stage of shearing is marked by phyllic alteration and generation of early myllonites
composed ofmuscovite-ferriphengite, chlorite, monaziteand zircon. The metamorphic-hydrothermal eventsgeneratetwo distinct
phyllonites: (a) phengite-gamet phyllonite, with an assemblage of quartz-gamet-chlorite-muscovite/phengite-tourmaline; and (b)
paragonite-staurolite phyllonite, withan assemblage of quartz-staurolite-chlorite-paragonite-tourmaline ±ca!cite ±gamet.Thepara
gonite-staurolite phylloniteoccurs in more aluminous sites and thephengite-garnet phyllonite in more magnesian sites.Tourmaline
inclusions in staurolite porphyroblasts sub-parallel to the main foliation characterize the porphyroblasts generated synkinematic
to the phyllonite foliation. Gamet and staurolite indicate amphibolite faciesconditions in the staurolite zone for the hydrothermal
metamorphism. The paragonite-staurolite phyllonite and the phengite-garnet phyllonite evolve to the phengitephyllonite, with a
simplerassemblage of chlorite-muscovite/phengite-pyrite and cha!copyrite. Calcite±pyrite±cha!copyrite veinletsand monomyner
alie pyrite veinlets cross-cut the phyllonites. Graphite phyllonite marks the potential mineralized zone, with an assemblage of
quartz-graphite-pyrite±gold. Graphite phyllonites host the mineralized quartzvein systemwith an assemblage of quartz±graphite±
pyrite±cha!copyrite±gold. The high crystallinity of graphiteis similarto the spectrum of amphibolite facies, staurolite zone condi
tions.It seemsto demonstrate the persistence ofhydrothermal-metamorphic conditions duringthe CSZevolution. The low oxygen
fugacity for the graphiteformation, togetherwithpyritemineral,indicates a reducedenvironment for goldprecipitation.

Keywords: gold, metamorphic-hydrothermal aiteration, hydrothermalstaurolite,high crystallinity of graphite, Cachimbo Shear
Zone.

INTRODUÇÃO A região de Porto Nacional está inserida na
porção setentrional da Província Estrutural do Tocantins, Cintu
rão Paraguai-Araguaia (Hasui et a!. 1984; Hasui & Sena Costa,
1990, Marini et a!. 1984, Hasui & Haralyi 1985). A mineraliza
ção de ouro na região está condicionada a um grande sistema
de cisalhamento, correlacionado ao Lineamento Transbrasiliano

(LTB - Schobbenhaus Filho et al., 1975). O desenvolvimento do
LTB, na região de Porto Nacional, está tectonicamente relacio
nado aos eventos finais de um processo de colisão continental
entre os Crátons São Francisco e Amazônico. Os dados geocro
nológicos existentes para ao LTB são controversos, e apontam,
conforme Sena Costa et al. (1988) para idades mais antigas que
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1873 ± 25 Ma, ou, conforme Cordani et al. (2000), ao Ciclo
Orogênico Brasiliano. Nesta região o LTB é caracterizado por
diversas zonas de cisalhamento de direção NE-SW, onde exis
tem mais de cinqüenta garimpos e cavas de Bandeirantes ao lon
go de aproximadamente 140 km. As ocorrências auríferas estão
associadas a grandes sistemas de veios de quartzo. As lavras são
a céu aberto e os dados locais informais apontam para um teor
médio de 2 a 5 g/ton de ouro. O minério mais rico nos veios
pode chegar a 20 g/ton em média.

A circulação de fluidos em zonas de cisalhamento é um fenô
meno amplamente reconhecido, responsável pela hidratação de
rochas e pela deposição de elementos de interesse econômico,
como o ouro. A extensa formação de filonitos e veios de quart
zo, durante o período de atividade de uma zona de cisalhamento,
evidencia que a pressão de fluidos nesta zona excedeu a pres
são litostática, como observado por Sibson (1990), Cox et al.
(1990), Hippert (1998), Godard & Evans (1995), entre outros.

A microtectônica é ferramenta fundamental em estudos de
granitos deformados, uma vez que o sistema quartzo-feldspático
não é adequado à formação de minerais-índices. O grau meta
mórfico de granitos metamorfizados tem sido amplamente estu
dado com base em microestruturas de deformação e petrotrama
(Johnson et aI. 2003; Hirth & Tullis, 1992; Tullis & Yund 1985
e 1987, Mesquita & Fernandes 1991).

O presente estudo apresenta dados integrados de química
mineral e de análise de microestruturas de deformação em mi
nerais. Estes dados são aplicados aos metagranitos, milonitos e
filonitos hospedeiros do depósito tipo-veio encaixado na Zona
de Cisalhamento Cachimbo, região de Porto Nacional, estado
do Tocantins. O objetivo aqui é estabelecer uma correlação en
tre o incremento da deformação cisalhante, que gera milonitos,
filonitos e veios de quartzo a partir de um protólito granítico, e
a evolução das paragêneses metamórfico-hidrotermais em uma
zona de cisalhamento de fácies anfibolito.

CONTEXTO GEOLÓGICO Na região de Porto Nacional
foram identificadas oito associações litotectônicas principais
(c! Mesquita 1996, Cunha 1996 e Gottardo 1996) e ilustrado
na Figura 1. O Complexo Porto Nacional, a Suíte Manduca e o
Grupo Natividade são polideformados e constituem o embasa
mento da área. Essas rochas são intrudidas pela Suíte Matança
(SMç), a qual possui características de magmatismo sintectô
nico ao sistema transcorrente do LTB, segundo Barradas et a!.
(1992) e Gottardo (1996). A Suíte Ipueiras (SI) é intrusiva nas
seqüências anteriores. Os contatos entre as unidades CPN, SM,
GN e SMç são por zonas de cisalhamento. As coberturas se
dimentares presentes na área são representadas pela formação
Monte do Carmo, pelas formações Pimenteiras e Serra Grande
(Bacia do Parnaíba) e pelos depósitos aluvionares recentes do
rio Tocantins.

O Complexo Porto Nacional (CPN) ocorre como uma fai
xa alongada segundo a direção NE-SW. É composto por me
tatonalitos, metabasitos e gnaisses quartzo-feldspáticos, me
tamorfisados na fácies granulito, com idade do metamorfismo
determinada pelo método Pb/Pb em zircão em 2.1 Ga (Gorayeb,
1996; Gorayeb et a!. 2000). Faixas irregulares de milonitos e
filonitos que afetam o CPN, anteriormente descritas como me
tassedimentos da Formação Morro do Aquiles (Senna Costa et
al. 1984), alojam veios de quartzo auríferos.

A Suíte Manduca (SM), anteriormente incluída no CPN, é
aqui individualizada (Mesquita, 1996; Cunha, 1996 e Gottardo,
1996) e leva o nome do córrego homônimo, onde se apresenta
melhor caracterizada (Fig. 1). Compreende vários tipos de me
tagranitóides e ortognaisses de fácies anfibolito superior, meta
morfismo definido pelas microestruturas em feldspato e quartzo.
A suíte faz parte possivelmente do Arco Magmático de Goiás,
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definido por Pimentel & Fuck (1992).
A Zona de Cisalhamento Cachimbo desenvolve-se sobre as

rochas da SM e gera extensas faixas de filonitos e milonitos com
veios de quartzo mineralizados a ouro, tema central do presente
trabalho.

O Grupo Natividade (GN) é uma seqüência polideformada
de quartzitos, filitos, quartzitos conglomeráticos e rochas me
tabásicas, com exposição descontínua ao longo da área. São
estreitas faixas de orientação NE-SW, intrudidas pela SI e reco
bertas pela Bacia do Parnaíba e Formação Monte do Carmo.

A foliação Sn, observada no CPN, é um bandamento gnáissi
co caracterizado pela alternância de bandas máficas e félsicas. O
bandamento é variavelmente transposto por uma foliação anas
tomosada, plano axial (Sn+I), presente nas unidades CPN, SM
e GN. As relações geométricas e espaciais entre a Sn e a Sn+ 1
mostram que ambas as superficies foram paralelizadas durante
o evento deformacional Dn+ 1. O sistema de cisalhamento trans
corrente, ao qual pertence à Zona de cisalhamento Cachimbo,
caracteriza o evento D11+2'

A Suite Matança (SMç) ocorre como uma faixa NE-SW a
noroeste da cidade de Porto Nacional (Fig. 1) e é constituída por
granitóides porfiríticos a equigranulares, extremamente foliados
e cortados por diques de diorito, aplito e pegmatito. Os meta
granitóides da Suite Matança são sin-cinemáticos ao sistema de
cisalhamento transcorrente (evento D11+2)' conforme Barradas et
al. (1992). Os autores apresentam uma isócrona Rb/Sr (rocha
total) com idade de 51O±15 Ma (RI 0,7128), interpretada como
idade da suíte.

A Suíte Ipueiras (SI) é definida originalmente por Bezerra
et aI. (1981) como Associação plutono-vulcânica de Ipueiras
e é equivalente a Suíte Lageado de Senna Costa et aI. (1984).
É constituída por um conjunto de intrusões de forma elíptica,
orientadas segundo as direções gerais N-S e NE-SW. Gottar
do (1996) individualizou os corpos graníticos do Carmo (GC),
Aroeira (GA), Itaboca (GI) e Jacaré (GJ, Fig. 1). Possui contatos
intrusivos com o CPN, SM e GN, sendo recoberto a NE da área
pelos sedimentos da bacia do Parnaíba. A SI é composta por
monzogranitos e sienogranitos isótropos, diques básicos, gabros
e sub-vulcânicas ácidas (Fig. 1). Localmente, exibem deforma
ção de natureza rúptil a rúptil-dúctil e são intrusões tardi-cine
máticas ao sistema de cisalhamento transcorrente (evento D

I1
+) .

A SI apresenta alteração hidrotermal, principalmente no limite
dos corpos graníticos, associada a veios de quartzo mineraliza
dos. As idades geocronológicas disponíveis são: 1873 ± 25 Ma
(Rb-Sr em rocha total, Senna Costa & Hasui, 1988), 1986 ± 49
Ma (Pb-Pb em rocha total no Granito do Carmo, Barradas et
al. 1992),2024 ± 103 Ma (Pb-Pb em rocha total nas vulcânicas
ácidas, Barradas et al. 1992).

A Zona de Cisalhamento Cachimbo O sistema de cisalha
mento aqui descrito é relacionado genericamente ao Lineamento
Transbrasiliano (Schobbehaus Filho et al. 1975). As principais
estruturas de primeira ordem deste sistema, individualizadas na
área, são a Zona de Cisalhamento Cachimbo (ZCC), Mutum
(ZCM), Conceição (ZCCo) e Carmo (ZCCa - Fig. 1).

A ZCC é uma das estruturas que condiciona a minerali
zação de ouro tipo-veio da Província de Porto Nacional. É do
tipo transcorrente a oblíqua, dúctil a rúptil-dúctil, com direção
preferencial 030°-210° e sentido de movimento levógiro. Esta
zona tem no mínimo 80 km de extensão e ocorre próximo ou
no contato inferido entre a Suíte Manduca e o Complexo Porto
Nacional (Fig. 1). Na sua porção norte, é balizada por serras
sustentadas pelas rochas do Grupo Natividade e, ao sul, a zona
afeta e inflete a foliação pretérita (SI1') do GN.

A ZCC deforma e altera hidrotermalmente metagranitos da
Suíte Manduca, formando uma faixa de 300 a 800 m de largura
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Figura1 - Mapa Geológico da Região de PortoNacional, (TO), definido apartir de mapeamentolitoestrutural em escala1:100.000
pela primeira autora (Mesquita, 1996). Osprincipais garimpos da regiãoestão indicados.

36 Revísta Brasileira de Geociêncías, volume 36 (1- suplemento), 2006



IVlélfléI JUSf:J IVIf:JSqWCéI er ai.

composta pela alternância de milonitos e filonitos. A zona mine
ralizada é composta por grafita filonitos e complexos sistemas
de veios de quartzo e ouro (Fig. 2).

A grande importância de se identificar às zonas de miloni
tos e filonitos na área, anteriormente confundidas com faixas de
metassedimentos, advém do fato dessas rochas serem as princi
pais hospedeiras de veios de quartzo mineralizados a ouro. Estes
depósitos podem ser incluídos no modelo de Depósitos de Ouro
Orogênico, conforme classificação de Groves et aI. (1998). Tal
fato pode reorientar futuras campanhas prospectivas na região.

PETROGRAFIA As rochas aqui descritas seguem uma se
qüência evolutiva a partir de um protólito granítico-gnáissico,
previamente deformado e metamorfizado, para rochas de cisa
lhamento e, finalmente, para a zona mineralizada. Esta evolução
é descrita na Zona de Cisalhamento Cachimbo e ocorre devido
à combinação dos processos de deformação cisalhante transcor
rente (DII+2)e de alteração metamórfico-hidrotermal.

Protólito: Metagranitos A Suíte Manduca é composta, na
área de estudo, por metassienogranitos a metagranodioritos de
granulação média, com uma grande variação textural devido à
heterogeneidade dos eventos de deformação sucessivos sofridos
pela rocha. A principal estrutura pré-transcorrência é um ban
damento gnáissico descontínuo (SII+I)' de natureza milonítica,
marcado por níveis de filossilicatos e níveis de quartzo em fitas
(ribbon) e porfiroclastos de K-feldspato (Fig. 3A). A associação
mineralógica principal é quartzo, K-feldspato, oligoclásio, mica
branca (muscovita-ferrimuscovita) e uma mistura clorita férrica/
mica branca, pseudomorfos de biotita provavelmente. Os mi
nerais acessórios são zircão, rutilo, monazita, apatita, hematita
e ilmenita. As feições de recristalização dinâmica em feldspa
to e quartzo corroboram o metamorfismo de fácies anfibolito
superior a granulito do evento deformacional DIII1, definido no
Complexo Porto Nacional (Gorayeb, 1996). Os grãos reliquia
res maiores de feldspato contém subgrãos relativamente grandes
com desorientação de até 5°. A ocorrência de subgrãos com esta
morfologia é compatível com temperaturas muito elevadas de
deformação, já que implicam na ativação de vários sistemas de
deslizamento, só possível em feldspato acima de 550° C (Fitz
Gerald & Stunitz, 1993, Bitencourt, 1996). O quartzo apresenta
subgrãos do tipo tabuleiro de xadrez (chessboard texture), ca
racterizados por subgrãos prismáticos e basais no mesmo cristal,
indicando temperaturas acima de 600° C (Khrull, 1996).

O metagranito apresenta uma pronunciada foliação miloní
tica nordeste (SII+2)' que corta a SIIII' A S1I12' precoce à formação
dos filonitos na ZCC, é marcada por porfiroblastos de muscovita
tipo peixe (fish) e fe1dspato amendoado (augen).Vma forte li
neação de estiramento mineral é marcada por fitas de quartzo e
muscovita. A deformação DII+2é caracterizada por uma segunda
associação mineralógica de quartzo, microclínio, albita, mica
branca II (muscovita-ferrifengita) e clorita férrica II. A foliação
milonítica evolui para faixas métricas de filonitos e milonitos
que preservam pods dos metagranitos. Vênulas centimétricas
de quartzo e albita cortam os metagranitos.

Rochas de cisalhamento: milonitos, filonitos e veios de quart
zo As rochas geradas na Zona de Cisalhamento Cachimbo
compreendem: milonito precoce, fengita-granada filonito, para
gonita-estaurolita filonito e fengita filonito. A zona mineralizada
é composta pelo grafita filonito e por veios de quartzo.

Os milonitos precoces caracterizam-se pela formação indis
criminada de mica branca, podendo formar porfiroblastos. Por
firoclastos de albita são circundados por matriz de mica branca,
clorita, quartzo e trilhas de monazita e zircão.

Os filonitos são compostos genericamente pela alternância
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de bandas de mica branca, de clorita, de uma mistura clorita
mica branca e de quartzo (Fig. 3B). Dois tipos de filonitos foram
identificados de acordo com a variedade de mica branca presen
te: fengita-granada filonito e paragonita-estaurolita filonito. As
principais paragêneses e variações mineralógicas descritas para
ambos os litotipos estão listadas na tabela 1. Estes dois tipos de
filonitos, com o aumento da intensidade de deformação e altera
ção hidrotermal, gradam para o fengita filonito, o qual apresenta
uma associação mineralógica mais simples, à base de musco
vita-fengita, clorita e quartzo (tabela 1). O aparecimento de ní
veis centimétricos de grafita e pirita, no fengita filonito, marca o
início da zona mineralizada, a qual mede aproximadamente 17
m. Os níveis de grafita tornam-se mais freqüentes e coalescem
formando o grafita filonito (Figs. 3C e 7B). Os filossilicatos e
carbonato são parcialmente substituídos por material grafitoso
disseminado, vênulas de quartzo, pirita e ouro.

Os veios de quartzo são cinza escuros a claros, devido a tra
ços de grafita, e apresentam forte lineação de estiramento mine
ral (book texture) e bandamento interno, marcado por filmes de
muscovita e grafita. Apresentam larguras desde 20 cm até 5 m e
centenas de metros de extensão. Podem ser classificados, quanto
ao seu posicionamento estrutural na Zona de Cisalhamento Ca
chimbo, conforme Hodgson (1989), como veios de cisalhamen
to central, veios de cisalhamento oblíquos e veios de extensão,
estes últimos bem menos freqüentes (Fig.2).

CARACTERÍSTICAS PETROGRÁFICAS E QUÍMICA
DOS MINERAIS As análises quantitativas de química mi
neral foram realizadas na microssonda eletrônica JEOL JXA
8600, no Departamento de Ciências da Terra, University ofWes
tem Ontario (VWO), Canadá. O grau de desordem do grafita foi
medido por microespectroscopia Raman, realizada no Departa
mento de Química da University of Windsor, Windsor, Canadá,
e os espectros foram coletados em um espectrômetro Ramanor
V-1000. Foram realizadas contagens modais em lâminas delga
das de cerca de 2000 pontos por lâmina, com o uso de um con
tador acoplado ao microscópio petrográfico. A contagem modal
foi realizada como apoio ao estudo de balanço de massa dos
metagranitos para os milonitos e filonitos (cf. Mesquita, 1996;
Mexias et aI. 1997) e os resultados estão reunidos na tabela 1.

Quartzo, plagioclásio e feldspato potássico apresentam re
duções percentuais consideráveis, enquanto a mica branca e
a clorita apresentam aumento progressivo. Comparando-se o
protólito metagranítico com o fengita-filonito mais deformado,
tem-se a seguinte variação nas percentagens modais: quartzo
varia de 32,9% para 23%; plagioclásio 23,9% para 0,6%; K-fel
dspato 17,9% para 0%; mica branca 16,3% para 45,1%; clorita
2,7% para 29,6%; carbonato 0% para 3,7%; turmalina 0% para
5,2% e sulfetos 0% para 4,4%.

As mudanças químicas e microestruturais dos minerais nas
diferentes zonas de alteração metamórfico-hidrotermal na ZCC
refletem as flutuações de temperatura, tensão cisalhante, pres
são e composição de fluidos,. Pelo fato do metamorfismo-hi
drotermal ocorrer em zonas de cisalhamento e ser controlado
pela deformação, é importante que a geoquímica seja estudada
conjuntamente com a geologia estrutural.

Feldspatos e quartzo Em feldspato potássico, foram realiza
das 14 análises em 12 grãos de cinco amostras diferentes. Em
plagioclásio, foram realizadas 33 análises em 25 grãos de seis
amostras diferentes.

Nos metagranitos, o alongamento de quartzo e feldspato
marca a foliação milonítica e ocorre de duas maneiras princi
pais, como (a), grãos reliquiares com deformação intracristalina
intensa e, como (b), grãos recristalizados, produto de recristali
zação dinâmica dos grãos reliquiares (Fig. 3A). Os grãos reli-
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Figura 2 - Esboço Geológico do Alvo Dydimo, indicado na Figura 1, na área de estudo. Distribuição das rochas de cisalhamento e
veios mineralizados da Zona de Cisalhamento Cachimbo, confeccionado pela primeira autora a partir da análise estrutural de 10
trincheiras e mapeamento geológico em escala 1:500.

quiares de feldspato potássico são classificados como ortoclásio
(Or93•95) . Contudo, os grãos recristalizados apresentam gemina
ção característica de microclínio.
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Os grãos reliquiares de plagioclásio são deformados, com
subgrãos e grãos recristalizados. Os limites dos grãos são irregu
lares, com mantos de recristalização. Apresentam variação com-
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Tabela 1- Principais paragêneses minerais das diversas rochas estudadas na Zona de Cisalhamento Cachimbo: (Feg-grn) fengita
granada, (Prg-est) paragonita-estaurolita, (Feg) fengita, (gra) grafita, (qz) quartzo. No protólito granítico foram separadas as
paragêneses 1 e 2 (Pg I) e (Pg II), respectivamente. A percentagem dos minerais é baseada em análise petrográfica modal.

escala de espessura de
traços referente a percentagem
modal do mineral

I t 'd d d d fi N /n ensi a e e e om1açao

~hidrotermalismo

~
Protólito Granitico Rochas de cisalhamento Zona de minério

paragênese
Pg I Pg II Milonito Feg-grn Prg-est Feg graf Veios

Minerais precoce filonito filonito filonito filonito qz

Quartzo
K-feldspato
Oligoc1ásio
Albita
Clorita
Muscovita
Paragonita
Zircão ...._-
Apatita
I1menita
Rutilo
Monazita
Hematita
Granada ... __..
Estaurolita
Turmalina
Calcita .._-_.
Pirita
Calcopirita ...---~-_. __.-
Grafite _....- -------
Ouro -...---..._----

posicional, com núcleo de oligoclásio (An ) e borda de albita
(An ). Os grãos recristalizados de plagiod~§~o são poligonais e
sem'deformação intracristalina. Apresentam composição albíti
ca (An ), similar às bordas dos grãos reliquiares. Muitos grãos
recristalizados têm bordas de quartzo. Observa-se que quanto
maior a deformação intracristalina, menor o conteúdo de cálcio
dos grãos reliquiares, sugerindo uma remoção seletiva de cál
cio e, posteriormente, de sódio, nos grãos recristalizados com a
deformação. O mecanismo principal que explica esta variação
de composição é a difusão, igualmente observado por Gomes
(1991) na deformação do Granito Arroio Moinho, Escudo Sul
riograndense.

O plagioclásio e K-feldspato são restritos aos primeiros es
tágios de milonitização, transformando-se em mica branca nos
filonitos.

O quartzo ocorre nos filonitos com textura em fitas ou em
vênulas, cortando a foliação.

Os veios de quartzo auríferos são caracteristicamente cinza
a cinza escuros, devido à presença de grafita. Nestes veios, o
quartzo exibe feições que indicam múltiplos estágios de precipi
tação e recristalização. A natureza das microestruturas em quart-

zo também varia com a posição dentro do veio. Nas porções
centrais dos veios, o quartzo apresenta grãos equigranulares. A
deformação neste caso parece ter sido dominada por processos
de recuperação-recristalização dinâmica, como indicado por mi
croestruturas intracristalinas como extinção ondulante, lamelas
de deformação e subgrãos.

Nas margens dos veios, o quartzo apresenta uma maior
variedade de microestruturas como: (a) quartzo recristalizado;
(b) grãos reliquiares de quartzo quase sem deformação com um
manto de recristalização e (c) formação indiscriminada de ma
triz criptocristalina de quartzo. Essas microestruturas caracte
rizam processos de dissolução e recristalização dinâmica. Gra
dientes extremos de stress são inferidos às margens dos veios,
próprios da ocorrência de fragmentos de rocha encaixante e ani
sotropias como contato veio-rocha. Vênulas de quartzo brancas,
sem grafita, cortam os veios de quartzo e apresentam texturas do
tipo crack-seal, com evidências de várias gerações de abertura
e fechamento. Nos grãos reliquiares de quartzo dos veios mine
ralizados ocorrem inclusões fluidas do tipo Hp-COz-CH4

de
baixa salinidade « 3 peso % de NaCl) com temperaturas acima
de 350°C. Nos grãos recristalizados, associados à mineraliza-
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Figura 3 -Fotomicrografias em luz polarizada (LP), (a) intercalação de níveis quartzo-feldspáticos e micáceos definindo afoliação
milonitica (S,H) nos metagranitos: (Vg) grãos reliquiares de feldspato potássico, (Ng) grãos recristalizados de feldspato potás
sico, (Mu) muscovita 1, (Qz) quartzo. (b) bandamento hidrotermal nos filonitos. Bandas de clorita (C 1), bandas de uma mistura
clorita+muscovita (Mu+CI) e bandas de muscovita (Mu), detalhe para grão de turmalina (Tu). (c) Grqfita filonito. Lentes de
quartzo (Qz) envoltas por muscovita (Mu) e clorita (CI).Grafita (Gr) substitui osfilossilicatos ao longo dafoliação.

Fe, +Mg
Ffeng
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Figura 4 - Mica Branca da Zona de Cisalhamento Cachimbo
no Sistema AI (iv) - AI (vi) - Fe(l) +Mg, conforme classificação de
Guidotti, (1987). FMu - ferri-muscovita, Mu - muscovita, Feng
- fengita, Ffeng - ferri-fengita. A paragonita não está represen
tada no diagrama.

Figura 5 - Representação quimiográfica da mica branca na Zona
de Cisalhamento Cachimbo conforme diagrama MR3-2R3 - 3R2,
Velde (1985). MR3 = Na+K+2Ca; 2R3 = (AI(I) - MR3 /2; 3R2 =

(Fe+Mg)/3 (A) Mica branca nos metagranitos; (B) mica branca
nos milonitos efilonitos. Símbolos conformefigura 4.

ção, ocorrem inclusões fluidas do tipo HzO-COz, de mais baixa
temperatura < 300 0 C e salinidade variável entre 3 e 15 peso %
de NaCl. (Mesquita et al. a, em preparação).

Mica Branca A mica branca é um mineral índice tanto nos
metagranitos encaixantes quanto nos milonitos e filonitos da
ZCC, pois as variedades texturais e químicas marcam os dife
rentes estágios de interação fluido-rocha e deformação. Foram
realizadas 68 análises em 47 grãos de mica branca, provenientes
de 11 amostras diferentes.

Nos metagranitos, duas gerações de mica branca são obser
vadas: porfiroclastos de mica branca I e mica branca II na ma
triz. Os porfiroclastos de mica branca I marcam a foliação Sn+Z
(Fig. 3A). Apresentam deformação intracristalina, como kink
bands, e limites irregulares com sombra de pressão preenchida
por quartzo, mica branca II e microclínio. A composição quími
ca obtida para a mica branca I é intermediária entre os membros
muscovita e ferri-muscovita, segundo a classificação de Guidot
ti (1987, Fig. 4), com os valores mais elevados de Al'".

A mica branca II ocorre como produto da recristalização
dinâmica da mica branca L Apresenta uma zonação composi
cional irregular, com porções do grão com composição química
semelhante à mica branca I e porções tendendo ao componen
te final ferri-fengita (Fig. 4). Os grãos não zonados apresentam
composição química intermediária entre os termos zonados. As
porções ferri-fengíticas da mica branca II, quando comparadas
com a mica branca I, são mais enriquecidas em Si e Fe(t) + Mg e
empobrecidas em Al(t) (tabela 2).

Conforme a classificação de Velde (1985, Fig. 5A e B), a
mica branca tanto no protólito quanto nos milonitos e filonitos,
situa-se na linha de solução sólida muscovita-fengita, Na figura
5A observa-se a composição mais fengítica da mica branca II
dos metagranitos.

No milonito precoce, caracterizado por intensa alteração fi
lica, ocorre a formação indiscriminada de mica branca, gerando
uma matriz criptocristalina, que envolve restos de feldspatos e
bandas de quartzo. Em locais de sombra de pressão, onde a ten
são cisalhante é menos intensa, ocorrem porfiroblastos de mica
branca, os quais apresentam uma zonação composicional entre
muscovita e ferri-fengita, semelhante à mica branca II nos meta
granitos, porém com valores bem elevados de Fe(t) (Fig. 4). Nos
milonitos, algumas análises de mica branca apresentam compo-
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Tabela 2 - Resultados das análises químicas (peso %) por microssonda eletrônica de mica branca de metagranitos, milonitos e
filonitos da ZCc. Valores de Ca, Ba, Mn e Cl estão abaixo do limite de detecção (nd). Símbolos: paraganita-estaurolita (prg-est),
fengita-granada (feg-grn), alteração de granada (alt. grn) e de estaurolita (alt.est). (a) e (b) na numeração do grão referem-se a
grãos zonados.

Grão

Si02

Ti0 2

AhO}

FeO

MgO

Na20

K20

F

Total

Metaaraníto milonito precoce prg-est filonito feg-grn filonito fenaíta filonito

M. branca I I M. branca II alt. grn Ialt, est

I 2 5 8 Ila 11b 13 14a 14b 15a 15b 22 23 24 18 19 20 21 22 23 24

46,53 46,80 45,53 45,66 49.45 46,49 49,96 47,28 47,23 48,74 47,38 46,10 45,54 47,85 49,18 51,11 49,57 47,65 48,12 47,64 48,70

0,92 1,05 1,32 1,52 0,21 0,94 0,01 0,71 0,56 0,20 0,43 0,40 0,36 0,47 0,03 0,05 0,06 0,32 nd 0,07 0,05

33,11 32,98 34,29 33,08 26,33 32,94 26,22 26,05 30,75 25,42 30,40 35,97 36,21 37,08 30,64 28,23 29,18 30,58 31,81 33,05 31,46

2,53 2,19 2,03 2,04 4,84 2,50 4,30 7,21 4,65 7,58 4,87 0,78 0,66 0,75 1,75 2,77 2,99 2,62 1,76 1,32 1,87

1,07 1,09 0,74 0,93 2,87 1,08 3,43 1,14 0,27 1,03 0,33 0,62 0,52 0,56 2,12 2,59 2,61 1,78 1,71 1,45 1,85

0,26 0,40 0,51 0,50 0,06 0,39 0,07 0,04 0,10 0,04 0,10 1,61 1,70 1,43 0,19 0,75 0,21 0,18 0,21 0,26 0,19

10,94 10,97 10,63 10.83 10,87 10,92 11,29 11,07 10,94 10,96 10,91 9,00 8,59 8,27 10,99 10,14 10,64 10,85 10,62 10,84 10,84

nd nd nd nd nd nd nd 0,09 ndO 0,09 0,50 0,22 0,57 0,31 nd nd nd nd nd nd nd

95,48 95,58 95,22 94,66 94,94 95,46 95,61 94,40 94,93 95,01 94,93 94,74 93,82 96,58 95,20 95,93 95,65 94,11 94,40 95,03 95,28

Fórmulaestruturalcombase em 22 oxigênios

Si 6,24 6,26 6,11 6,18 6,75 6,24 6,77 6,64 6,45 6,79 6,48 6,13 6,10 6,19 6,57 6,78 6,63 6,48 6,47 6,37 6,50

Aliv
1,76 1,74 1,89 1,82 1,25 1,76 1,23 1,36 1,55 1,21 1,52 1,87 1,90 1,81 1,43 1,22 1,37 1,52 1,53 1,63 1,50

Ti 0,09 0,11 0,13 0,15 nd 0,09 nd 0,07 0,06 0,02 0,04 0,04 0,04 0,05 nd nd nd 0,03 nd nd nd

Ari
3,48 3,47 3,54 3,45 2,99 3,46 2,96 2,95 3,40 2,97 3,38 3,77 3,82 3,84 3,40 3,20 3,23 3,38 3,52 3,58 3,46

Fé 0,28 0,25 0,23 0,23 0,55 0,28 0,49 0,85 0,53 0,88 0,56 0,09 0,07 0,08 0,20 0,31 0,33 0,3 0,20 0,15 0,21

Mg 0,21 0,22 0,15 0,19 0,58 0,22 0,69 0,24 0,05 0,21 0,07 0,12 0,10 0,11 0,42 0,51 0,52 0,36 0,34 0,29 0,37

Na 0,07 0,10 0,13 0,13 0,02 0,10 0,02 0,01 0,03 0,01 0,03 0,42 0,44 0,36 0,05 0,19 0,05 0,05 0,05 0,07 0,05

K 1,87 1,87 1,82 1,87 1,89 1,87 1,95 1,98 1,91 1,95 1,90 1,53 1,47 1,36 1,87 1,72 1,82 1,88 1,82 1,85 1,85

F nd nd nd nd nd nd nd 0,04 nd 0,04 0,22 0,09 0,25 0,13 nd nd nd nd nd nd nd

T(cat) 14,02 14,02 14,02 14,03 14,06 14,04 14,12 14,13 13,99 14,08 13,99 13,98 13,96 13,80 13,97 13,96 13,99 14,00 13,95 13,97 13,96

sição mais ferri-fengítica (Fig, 4),
Nos filonitos, são individualizadas duas variedades de mica

branca, paragonita e muscovita-fengita, A paragonita ocorre na
matriz e como produto de alteração da albita nos paragonita
estaurolita filonitos, Além do Na, caracteriza-se pelos valores
mais elevados e AI (tabela 2),

A muscovita-fengita ocorre na matriz dos fengita-granada
fílonitos. Nos fengita filonitos ocorre tanto na matriz quanto
como produto de alteração de granada e estaurolita (Fig, 3b
e l O), Os termos mais fengíticos, com valores de Mg de até
0,5%, ocorrem na matriz, Os produtos de alteração de granada
e estaurolita apresentam termos intermediários entre muscovi
ta e fengita.

É possível observar dois trends químicos principais para
a mica branca, exceto a paragonita (Fig, 4). O primeiro cor
responde à mica I e II nos granitos e milonitos, com lamelas
variando entre os termos muscovita e ferri-fengita e valores
mais elevados de AI iv. O segundo trend corresponde à mica
nos filonitos, com termos variando entre muscovita e fengita,
com tendência à composição fengítica e valores mais elevados
de Mg. Verifica-se que a mica branca apresenta grande hetero
geneidade composicional nas rochas estudadas.
Clorita Diferentes gerações de clarita com composições quí
micas variadas são observadas nas rochas estudadas ao longo da
evolução daZCC, Foram realizadas 29 análises de clarita em 27
grãos de seis amostras representativas,

Nos metagranitos, a clarita deve ser produto de transfor-
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mação pseudomórfica de biotita, com associação clarita, mica
branca, rutilo e zircão, pois apresenta características ópticas de
biotita como pleocroísmo entre marrom e bege, No entanto, to
das as análises apontam para uma mistura finamente intercalada
de clorita-mica branca II e pode ser classificada como chamosita
magnesiana (cf. Bayliss, 1975) ou brunsvigita (cf Foster 1962,
Fig, 6), Algumas lamelas apresentam-se zonadas quimicamente
com porções mais ricas em Fe e outras mais ricas em Mg (Fig,
7A). As lamelas não zonadas podem apresentar variações entre
os dois tipos de composição,

O caráter metamórfico da clorita, tanto no protólito granítico
como nos filonitos, pode ser visualizado no diagrama de Velde
(1985, Fig, 8), Também se observa, neste mesmo diagrama, o
caráter mais magnesiano da clarita que ocorre na matriz do fen
gita filonito,

Nos filonitos, a clarita ocorre em diferentes sítios estruturais,
marcando várias gerações: porfiroblastos (clorita I); na matriz
(clorita II); como produto de alteração de granada e estaurolita; e
em vênulas monominerálicas. Os porfiroblastos de clorita fazem
parte da paragênese clarita, estaurolita e/ou granada, paragonita
e turmalina, (tabelal ). Os porfiroblastos tipo peixe, (micafish),
têm deformação intracristalina e os limites das lamelas são irre
gulares (Fig, 7B), Os grãos são marrom avermelhados (em luz
natural) e levemente pleocróicos, cor característica da biotita,
contudo as análises apontam, novamente, para uma mistura de
muscovita-clorita e muscovita, Na matriz e como produto de al
teração de granada e estaurolita, as lamelas são incolores e mui-
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to pequenas (Fig. 3B). As vênulas de clorita são discordantes da
foliação Sn+2' Esta clorita é verde clara, pleocróica, classificada
como chamosita magnesiana a chamosita alumino-magnesiana
(cf. Bayliss, 1975) ou brunsvigita a ripidolita (Fig. 6).

A principal característica da clorita, tanto nos metagranitos
como nos filonitos, é a heterogeneidade composicional (tabela
3). A clorita dos metagranitos apresenta os valores mais altos de
Si e os valores mais baixos de AI iv. A razão Fe/Mg é alta, entre
1,33 e 2,48, provavelmente pela substituição incompleta da bio
tita por clorita. No fengita-granada filonito, a clorita tem alto Si,
baixo AI(T) e Fe/Mg entre 1,25 e 1,52. No paragonita-estaurolita
filonito, os porfiroblastos de clorita tem os valores mais altos de
Fe e também alto Aliv, com Fe/Mg alta, entre 1,29 e 1,8 (prova
velmente pela substituição incompleta da biotita por clorita). A
clorita proveniente de alteração da granada tem valores altos de
Alvi, baixo Si e Fe/Mg entre 1,5 e 1,52. A clorita proveniente de
alteração da estaurolita tem valores bem heterogêneos, com Aliv
entre 2,31 e 4,04, Alvi entre 2,61 e 4,41, Si 3,96 a 5,69 e Fe/Mg
1,03 a 3.63. No fengita filonito, a clorita da matriz tem os valo
res mais altos de Mg, alto Si e a razão Fe/Mg mais baixa, entre
0,67 a 1,25. As vênulas monominerálicas de clorita têm valores
altos de Fe e AI(T) e Fe/Mg entre 1,55 a 1,63.

No diagramà Al" / Fe/(Fe+Mg), mostrado na figura 9, pode
se notar que Al'<tem uma correlação positiva com Fe/(Fe+Mg),
como já observado por Foster (1962) e Zhang & Fyfe (1995),
dentre outros. Observa-se uma correlação direta entre Alive Fe,
por um lado, e Si4+ e Mg por outro, como já descrito por Cathe
lineau & Nieva (1985), em que a substituição do Si4+ pelo Al" é
associada a mudanças no tamanho de cátions ou ajuste estrutural
na clorita. Isto permite o íon Fe2+ substituir o Mg na estrutura
do mineral. Três trends positivos podem ser individualizados
na figura 9: (10) reúne a clorita mais férrica dos metagranitos
e paragonita-estaurolita filonitos; (2°) clorita do fengita-gra
nada filonitos, alteração de granada e vênulas posteriores; (30)
da clorita mais magnesiana nos fengita filonitos e alteração de
estaurolita. Próximo da zona mineralizada, a relação entre as
rochas menos deformadas (metagranitos) e as mais filonitizadas
(fengita filonitos), mostra um acréscimo relativo no conteúdo de
magnésio e uma diminuição no conteúdo de ferro (Fig. 9). As
vênulas posteriores, contudo, tem valores altos de ferro.

Granadae Estaurolita Em granada, foram realizadas oito aná
lises em grãos diferentes de duas amostras e em estaurolita apenas
duas análises em um grão, sem um bom fechamento químico,
devido ao alto grau de transformação em clorita e muscovita.

A granada forma níveis de porfiroblastos orientados segun
do a foliação Sn+2 no fengita-granada filonito, ou está inclusa
em estaurolita. Os grãos estão parcialmente transformados em
muscovita fengítica, clorita e ca1cita e apresentam sombra de
pressão assimétrica preenchida pelos mesmos minerais. Trata-se
de almandina (Deer et ai. 2002), que apresenta a seguinte com
posição: 73,5 a 79 moI % de almandina (média 75,9 moI %);
10,5 a 14 moi % de piropo (média 12,5 moI %); 5 a 11 moI %
de espessartita (média 6,5 moI %); 2,4 a 8 moI % de grossulária
(média 5,0 moi %).

A estaurolita ocorre como porfiroblastos prismáticos de 5cm
de comprimento no paragonita-estaurolita filonito (Fig. 10). Os
grãos orientados segundo a foliação Sn+2 são mais deformados
tipo augen, enquanto os grãos que fazem ângulo com a foliação
são menos deformados, mais euédricos. Sombras de pressão são
comuns, preenchidas por clorita, muscovita, ca1copirita e esfa
lerita. Vênulas monominerálicas de pirita podem delimitar os
limites dos grãos (Fig. 10). A estaurolita apresenta inclusões de
granada e turmalina e trilhas de rutilo, titanita, apatita e monazi
ta. A turmalina inclusa mantém a orientação preferencial à folia
ção 8n+2' da matriz. Os porfiroblastos estão parcial ou totalmente
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Figura 6 - Classificação da clarita na Zona de Cisalhamento
Cachimbo, conforme diagrama Si Mg/(Mg+Fe) de Foster
(1962).

Figura 7 - (A) Imagem de elétronsretroespalhados de lamelade
cloritacom zonação composicionalFe - Mg nos metagranitos da
Zona de Cisalhamento Cachimbo. (B) Porfiroblastos tipo mica
fish de clarita (Cl) assimétrico, marcandoa superflcieS dafolia
ção milonlticaS"+2 no paragonita-estaurolita filonito. Os planos
de clivagem são dilatados com formação de muscovita (Mu) e
claritaII (ClII).A sombra depressão é compostapor Mu e Cl II,
que marcamigualmentea superficie C dafoliação milonitica S"'2
. Grafita(Gr) ocorresubstituindomuscovitae clarita.

transformados em muscovita-fengita e clorita. Segundo Deer et
ai. (2002), a estaurolita é do tipo férrica com a razão Fe/(Fe+Mg)
entre 0,15 e 0,19 e valores de Ti em torno de 0,1%.

Turmalina Em turmalina, foram realizadas 26 análises em
15 grãos de quatro amostras diferentes. A turmalina ocorre em
todos os filonitos, na matriz ou como inclusão em estaurolita. Os
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AI

Mg

Figura8 - DiagramaAl-Fe - Mgconforme Velde (1985). O cam
po entre as linhas caracteriza cloritametamórfica, evidenciando
este caráterpara todas as amostras analisadas tantometagranito
comorochas de cisalhamento. Símbolos conformefigura 6.

Figura 10 - Fotomicrografia em LP departe de umporfiroblasto
deestaurolita concordante comafoliação (S",) marcadapor elo
rita (Cl), paragonita(Pg), turmalina (Tu) e quartzo (Qz). Sombra
de pressãopreenchidapor clorita, muscovita, calcopirita(Cc) e
esfalerita (Sp). Vênulas depirita (Py) marcamo limite inferiordo
porfiroblasto.

AI (IV)

Figura 11 - Fotomicrografia em luz natural (LN) de grãos de
turmalina (Tu) orientados segundo a foliação milonítica (S,,+)
Detalheda zonaçãoquímicatipo2, com núcleomais escuro(Nu)
e bordamais clara (Bd). Sombradepressão (Sp) indicada.

I

0,7
Fe/(Fe+Mg)

I

0,5

1,8 -/------,...-------,.------,---

0,4

Figura 9 - Diagramada variação de Aliv em relação às razões
de Fe/(Fe+Mg) na cloritada Zona de Cisalhamento Cachimbo.
Símbolosconformefigura 6.

2,1

2,4

2,7

grãos são orientados segundo a foliação, mesmo como inclusões
e muitos apresentam sombra de pressão preenchida por musco
vita e clorita (Fig. 11).

Quimicamente, a turmalina pertence à série de solução sóli
da Schorlita-Dravita (NaFe3AI6(BO)3Si6018(OH)4 - NaMg
AI6(B03bSi6018(OH)4), conforme a classificação de Deer el
al. (2002) e Henry & Guidotti (1985, Fig. 12). Como as amos
tras situam-se acima da linha Schorlita-Dravita, pode-se inferir
que a turmalina não apresenta quantidades apreciáveis de Fe3+,
conforme discutido por Henry & Guidotti (op. cit.).

Os grãos de turmalina apresentam-se zonados ou não, com
dois padrões de zonação. A zonação tipo 1 tem núcleo verde
claro e borda marrom escuro em luz natural. Os limites entre
núcleo e borda são bem definidos. Quimicamente, o núcleo é
enriquecido em Si e Fe e a borda enriquecida em Mg, Ca e Ti
(tabela 4). A substituição principal, que parece ter ocorrido do

centro para a borda da turmalina tipo 1, foi Fe2+y = Mgy, em que
y é um sítio octaédrico (cf. Henry & Guidotti 1985).

A zonação tipo 2, mais comum, tem núcleo verde azulado
escuro e borda marrom claro (Fig. 11). O núcleo é enriquecido
em Si, Fe, Ti e Na, a borda enriquecida em AI e Mg. A substitui
ção possivelmente ocorrida do centro para a borda do tipo 2 foi
Nax + Fe2+y = Mgx+Al y, em que x representa o sítio dos álcalis
e y é um sítio octaédrico. Independente do tipo de zonação, a
maior variação nos grãos de turmalina é na razão Fe/Mg, no
núcleo entre 0,7 e 1,4 e na borda 0,47 a 0,55.

Conforme figura 12, o núcleo da turmalina tipo 1 tem um
enriquecimento de Fe e AI e o núcleo da turmalina tipo 2 é rela
tivamente empobrecido em AI. A diferença composicional entre
os grãos de turmalina tipo 1 e 2 sugere que eles se originaram
em condições ambientais diferentes. Contudo, há uma simila-
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Tabela 3- Resultados das análisesquímicas(peso %)por microssonda eletrônica de cloritade granitos, mi/onitosefilonitos da ZZC.
Valores de Ca, Ba, Mn, Cr e Cl estão abaixo do limite de detecção (nd).Símbolos: paragonita-estaurolita (prg-est), fengita-granada
(feg-grn), matriz (Mtz), alteração de granada (alt. grn) e de estaurolita (alt. est). (a) e (b) na numeração do grão referem-se a grãos
zonados. TI e T2 referem-se aos resultados de temperatura pelo geotermômetro da clorita conforme Cathelineau (1988) e Jowett
(1991), respectivamente.

meta granitos

I
Feg-grn filonito I Prg-est filonito

IMtz I
Fenfta filonito

Ivênulasmatriz .r norfiroblast alto l!rn alt, est

grilos 2a 2b 3 6 7 9a 9b 18 19 12 14a 14b 23 25 17 10 12a 21 22

SiO, 27,62 25,20 26.17 24,33 27.24 24,68 24,38 26,65 26,72 25,47 23,90 25,98 25,43 24,80 24,09 26,93 26,75 24,41 24,47

TiO, 0,53 0,05 1,19 0,20 0,58 0,04 0,06 0,72 0,25 0,21 0,12 0,24 0,05 0,09 0,07 0,52 0,51 0,10 nd

AI,O, 18,75 20,26 19,50 21,18 19,18 21,95 23,16 18,84 18,62 19,81 21,32 19,28 19,56 20,70 21,07 20,31 19,85 20,99 21,63

FeO 27,02 30,12 28,93 34,50 25,43 27,48 27,41 28,59 28,78 30,75 31,53 30,05 30,54 29,88 31,48 25,01 26,07 30,61 30,37

MoO 0,19 0,19 0,18 0,38 0,23 0,37 0,40 0,32 0,38 0,24 0,21 0,29 0,21 0,25 0,22 0,33 0,32 0,28 0,32

MgO 11,40 10,80 10,34 7,81 14,42 12,90 12,33 12,04 12,54 11,03 9,84 11,24 11,26 11,19 10,21 13,54 13,69 10,53 10,48

CaO 0,15 nd 0,17 nd 0,16 nd 0,05 0,14 0,04 nd nd nd nd 0,06 0,11 0,10 0,17 nd nd

Na,O nd nd 0,08 nd nd nd nd nd 0,04 nd 0,09 nd nd 0,1\ 0,07 0,05 0,04 0,07 nd

K,O 0,29 0,09 0,13 nd 0,33 nd nd 0,22 0,17 0,28 nd 0,37 nd nd Nd 0,52 0,33 nd nd

F 0,30 0,30 0,24 0,32 0,17 0,13 0,15 0,14 0,19 0,13 0,13 0,13 0,17 0,13 0,11 0,13 0,14 0,12 0,08

Total 86,27 87,08 86,93 88,78 87,81 87,64 88,04 87,74 87,81 87,95 87,22 87,64 87,33 87,25 87,47 87,50 87,91 87,15 87,38

FórmulaestruturalCOIll basecm 28 oxigênios

Si 5,98 5,52 5,69 5,35 5,75 5,28 5,19 5,73 5,75 5,53 5,27 5,65 5,56 5,41 5,29 5,69 5,66 5,35 5,33

AI IV 2,02 2,48 2,31 2,65 2,25 2,72 2,81 2,27 2,25 2,47 2,73 2,35 2,44 2,59 2,71 2,31 2,34 2,65 2,67

Ti 0,09 nd 0,19 nd 0,09 nd nd 0,12 0,04 nd nd 0,04 nd nd nd 0,08 0,08 nd nd

Alvi 2,77 2,75 2,69 2,85 2,52 2,82 3,00 2,51 2,48 2,61 2,81 2,59 2,60 2,73 2,75 2,75 2,61 2,78 2,89

Fe 4,89 5,52 5,26 6,35 4,49 4,92 4,88 5,14 5,18 5,59 5,81 5,46 5,58 5,45 5,78 4,42 4,61 5,61 5,53

Mo nd 0,04 nd 0,07 0,04 0,07 0,07 0,06 0,07 0,04 0,04 0,05 0,04 0,05 0,04 0,06 0,06 0,05 0,06

Mg 3,68 3,52 3,35 2,56 4,54 4,11 3,91 3,86 4,02 3,57 3,23 3,64 3,67 3,64 3,34 4,26 4,32 3,44 3,40

Ca nd nd 0,04 nd 0,04 nd nd nd nd nd nd nd nd nd 0,03 nd 0,04 nd nd

Na nd nd nd nd nd nd nd nd nd nd 0,04 nd nd 0,05 0,03 nd nd nd nd

K 0,08 nd 0,04 nd 0,09 nd nd 0.06 0.05 0,08 nd 0,10 nd nd nd 0,14 0,09 nd nd

F 0,21 0,21 0,17 0,22 0,11 0,09 0,10 0,10 0,13 0,09 0,09 0,09 0,12 0,09 0,08 0,09 0,09 0,08 0,06

TCcat) 19,58 19,88 19,65 19,87 19,82 19,94 19,89 19,80 19,87 19,93 19,96 19,89 19,92 19,94 19,88 19,77 19,83 19,93 19,90

T,C'C) 271,4 346,0 318,9 376,4 305,7 382,2 396,9 311,3 307,8 344,4 386,9 325,0 339,4 363,2 383,5 315,7 320,7 373,4 376,6

T,C'C) 281,7 357,0 329,6 387,7 316,3 393,5 408,3 321,9 318,4 355,4 398,3 335,7 350,3 374,3 395,0 326,4 331,4 384,7 387,9

ridade química nas bordas tanto da turmalina tipo I como da
tipo 2, sugerindo que as bordas dos dois tipos podem ter sido
formadas sob condições tisico-químicas análogas.

Carbonato Em carbonato, foram realizadas 17 análises em
três amostras. °carbonato está ausente nos metagranitos e milo
nitos. Ocorre na ordem de 3% nos filonitos, nos seguintes sítios
estruturais: (a) agregados de carbonato e paragonita, com grãos
bem formados, marcando a foliação SI1+z no paragonita-estauro
lita filonito. Pode ocorrer grafita em limite de grão de carbonato;
(b) carbonato, muscovita e clorita como produto de alteração da
granada no fengita filonito e, (c) vênulas de carbonato, de di
versas gerações, concordantes ou discordantes da foliação Sn+2'
As vênulas discordantes têm estrutura tipo crack-seal com duas
gerações de carbonato. Quartzo, pirita e calcopirita podem estar
associados às vênulas.°carbonato é do tipo calcita e apresenta valores de CaC03
entre 95 e 99%, de MnC0

3
entre 0,07 a 2, II %; de FeC0

3
entre

0,06 e 0,44%; e de Mg C03 entre 0,03 a 0,45%. As principais
substituições ocorrem entre CaC03 e MnC03• °carbonato que
ocorre com sulfetos nas vênulas apresenta-se quimicamente
muito variado.

Grafita A zona potencialmente mineralizada é marcada pelo
aparecimento de níveis centimétricos de grafita e pirita nos fi-
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lonitos. ° grafita ocorre disseminado, substituindo carbonato
ou filossilicatos (Fig. 10). °produto final é uma rocha a base
de grafita e quartzo, o grafita filonito, encaixante dos veios de
quartzo mineralizados. Nos veios, o grafita é um mineral secun
dário. Ocorre disseminado com quartzo ou, em níveis de cisa
Ihamento, entre fitas de quartzo.

Análises de microespectroscopia Raman foram realizadas
em amostras dos filonitos e veios de quartzo mineralizados, com
o intuito de determinar o grau de cristalinidade do grafita. °
grau da ordem e grau de cristalinidade progressiva do grafita é
proporcional ao aumento das condições metamórficas, os quais
provocam variações no diâmetro do plano basal principal deste
mineral (Pasteris & Wopenka,1991; Wopenka & Pasteris,1993).

As amostras de grafita da ZCC foram analisadas na região
de primeira ordem do espectro. °espectro mostra a banda G, ou
banda do grafita, a 1584 cm-' e a banda DI a 1355 cm-I, com o
pico muito pouco desenvolvido. A banda Dz, a 1620 cm-I, não
é observada. A razão RZ (D/(G+DI+Dz) é 0,46 (cf. Beyssac et
ai. 2002).

Segundo Beyssac et al.(op. cit), a banda Dz ocorre somente
em grafita com carbono pobremente ordenado, não sendo o caso
do grafita estudado. °espectro estudado é compatível com o
espectro de grafita de metamorfismo de fácies anfibolito, zona da
estaurolita, (Pasteris & Wopenka, op.cit.),e o valor de RZ compatí
vel com temperaturas de 500° a 550°C (cf. Beyssac et ai. 2002).
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Figura 12 - DiagramaAl-Fe I) -Mg (proporção molecular) para
turmalina, conforme Henry &' Guidotti (1985). Alguns membros
finais são colocados como referência. Campos conformeos au
tores: (1 e 2) granitos; (3) granitos oxidados; (4) metapelitos
contendofase saturadaemAI; (5) metapelitos não contendo fase
saturadaem AI.

Sulfetos e ouro Em pirita foram realizadas 14 análises em
cinco amostras e em calcopirita, seis análises em três amostras.
A pirita é o sulfeto dominante nos filonitos e veios de quartzo
mineralizados. A calcopirita ocorre em equilíbrio com a piri
ta, ou como produto de alteração desta. Traços de arsenopirita,
esfalerita e galena ocorrem bordejando os grãos de calcopirita.
Duas gerações de pirita são observadas: pirita I e pirita II. A pi
rita I ocorre como grãos isolados ou associada à calcopirita em:

Burguerita

Fe (t)

Turmalina:
O Nãozonada
• zonadatipo 1 -núcleo
G zonadatipo 2-núcleo
~ zonadatipo 1 e 2 -borda

Uvita

Mg

(a) vênulas de carbonato; (b) sombra de pressão de estaurolita
e granada (Fig. 10) e, (c) disseminada em níveis grafitosos. A
pirita I tem valores de Fe de 33,24 a 33,92% e S entre 66,04
e 66,75%. Quando associada à calcopirita, pode apresentar va
lores mais elevados de Co (0,13 a 0,20 ppm) e Ni (0,14 a 0,24
ppm), que a pirita I sem calcopirita. A pirita II ocorre em mi
crovênulas monominerálicas na interface de níveis quartzosos e
níveis micáceos, ou nos limites dos porfiroblastos de estaurolita
nos filonitos (Fig. 10). A pirita II tem Fe entre 33,22 e 33,59%
e S entre 66,33 e 66,75%. A calcopirita apresenta valores de Cu
entre 24,78 e 25,08%; Fe entre 24,47 e 24,84%; Ni até 0,04 ppm
e Co entre 0,02 e 0,06ppm.

Nos veios de quartzo mineralizados, ocorrem pirita e ouro,
em planos de fraturas e em níveis paralelos ao estiramento do
quartzo. O ouro também ocorre na forma livre, disseminado no
quartzo, sem controle microestrutural aparente. Neste caso, os
tamanhos de grão variam entre 1 e 5 mm. O ouro apresenta zo
nação composicional, marcada por manchas irregulares de pra
ta. Nos veios de quartzo, o ouro apresenta teores entre 86 e 90
ppm e entre 8,68 e 12,77 ppm de prata.

DISCUSSÃO O termo "metamorfismo-hidrotermal" é muito
controverso na literatura geoquímica, pois engloba dois proces
sos de alteração: alteração hidrotermal, envolvendo mudanças
mineralógicas e químicas a partir de interação fluido-rocha (Vel
de, 1985) e metamorfismo dinâmico. Em zonas de cisalhamento
dúcteis, as transformações mineralógicas ocorridas reúnem ca
racterísticas de ambos os processos. Na falta de um termo para
melhor conceituar esses processos, o termo "metamorfismo
hidrotermal", é aqui utilizado para a alteração controlada por
tensão cisalhante e pressão de fluidos, conforme sugerido por
Shelley (1993). Os conceitos de fácies e zona de metamorfismo
são aqui emprestados dos estudos de metamorfismo regional, ou
Barroviano. No entanto, uma representação mais completa de

Tabela 4 - Resultados das análises químicas (peso %) por microssonda eletrônica de turmalina defilonitos da ZCC. Símbolos (Nc)
núcleodo grão e (Bd) borda.

Prz-est filonito I
Est. I Nível Mb e qzo I

Fe~-~rn filonito

Nível de quartzo

I
INível earb, I

Fenaita filonito

Nível e;rafitoso

Grão 16 Inl Ibd 2nl 2bd 5nl 5bd 6nl 6bd 8nl 8bd 14 15 13 3nl 3bd 4nl 4bd 10nl 10bd 12nl 12bd

SiOz 36,7 36,3 36.4 35,2 36,1 35,7 36,0 36,1 36,0 35,6 36,1 36,3 35,8 36,7 35,9 35,7 35,9 36,1 36,2 35,9 36,0 36,5

TiOz 0,54 0,30 0,41 1,09 0,80 1,13 0,71 0,16 0,76 1,23 0,74 0,77 0,45 0,44 1,59 0,81 1,04 0,79 0,78 0,76 0,71 0,76

AIz03 34,5 33,0 34,7 31, I 33,9 31,2 33,9 35,5 34,0 30,7 33,I 33,4 33,3 34,4 30,8 33,9 31,7 33,2 32,3 34,0 31,7 33,1

FeO 6,40 7,66 5,93 8,47 6,13 8,81 6,30 8,87 6,44 8,26 6,13 7,14 7,99 6,63 8,79 6,25 8,07 6,21 8,13 6,47 7,95 6,54

MgO 6,37 6,21 6,47 6,47 6,67 6,22 6,69 3,68 6,59 6,53 6,74 6,64 5,54 6,74 6,14 6,53 6,39 6,68 6,38 6,67 6,49 6,67

CaO 0,68 0,12 0,57 0,89 0,56 0,47 0,53 0,07 0,59 0,71 0,52 0,94 0,51 0,63 0,38 0,53 0,68 0,41 0,53 0,50 0,61 0,41

Na-O 2,02 2,19 1,91 2,08 1,96 2,29 2,06 1,68 2,02 2,21 2,22 1,80 2,21 1,94 2,29 2,07 2,14 2,17 2,31 2,08 2,26 2,14

Total 87,4 85,9 86,5 85,5 86,1 86,0 86,2 86,1 86,5 85,4 85,7 87,2 86,0 87,6 85,9 85,9 86,1 85,7 86,8 86,4 85,8 86,3

Fórmula estrutural com base em 31 oxigênios

Si 7,45 7,54 7,43 7,43 7,41 7,49 7,39 7,47 7,38 7,51 7,47 7,43 7,46 7,44 7,53 7,37 7,50 7,47 7,49 7,37 7,53 7,52

AI 8,24 8,06 8,36 7,75 8,20 7,72 8,22 8,65 8,22 7,64 8,08 8,06 8,17 8,21 7,62 8,25 7,79 8,09 7,87 8,23 7,80 8,03

Fe (t) 1,09 1,33 1,01 1,50 1,05 1,55 1,08 1,53 1,11 1,46 1,06 1,22 1,39 1,12 1,54 1,08 1,41 .1,07 1,41 1,11 1,39 1,13

Mg 1,93 1,92 1,97 2,04 2,04 1,95 2,05 1,13 2,02 2,05 2,08 2,03 1,72 2,03 1,92 2,01 1.99 2,06 1,97 2,04 2,02 2,05

Ti 0,08 0,05 0,06 0,17 0,12 0,18 0,11 Nd 0,12 0,20 0,12 0,12 0,07 0,07 0,25 0,13 0,16 0,12 0,12 0,12 0,11 0,12

Ca 0,15 nd 0,12 0,20 0,12 0,1I 0,12 Nd 0,13 0,16 0,12 0,21 0,11 0,14 0,09 0,12 0,15 0,09 0,12 0,11 0,14 0,09

Na 0,79 0,88 0,76 0,85 0,78 0,93 0,82 0,67 0,80 0,90 0,89 0,71 0,89 0,76 0,93 0,83 0,87 0,87 0,93 0,83 0,92 0,85
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fácies metamórficadeveria envolver informações detalhadas da
composição dos fluidos e da atividade dos seus principais cons
tituintes. A presença de uma fase fluida aquosa no metamorfis
mo é crítica na velocidade das reações químicas e transporte
químico (Bucher & Frey 1994).Por isso, sugere-se o termo "si
milar" as condições metamórficas regionais, pois as condições
de temperatura podem ser similares, mas as condições de pres
são de fluidos são normalmente bem superiores, principalmente
quando a razão fluido-rocha é alta.

O termofilonitoé aquiutilizadopara rochas geradas emzonas
de cisalhamento dúcteis por mecanismos de solução por pressão
e recristalização. Os filonitos estão incluídos na classificação
de Sibson (1977) como milonitos hidratados, ricos em mica,
produzidos por efeitos combinados de redução de tamanho de
grão e metassomatismo. Acredita-se que os filonitos marquem,
possivelmente, locais preferenciais onde a pressão de fluidos é
igualou maior a pressão litostática nas zonas de cisalhamento.
Nessas condições, os fluidos governam a reologia da rocha e
a deformação, acompanhada de hidrotermalismo, possibilita a
formação de um bandamento hidrotermal composicional. Neste
sentido, zonas de filonitos podem ser bons guias prospectivos
de depósitos minerais hidrotermais, pois a presença dos filonitos
implica em intensa percolação de fluidos nessas estruturas.

No caso da Zona de Cisalhamento Cachimbo, foi possível
acompanhar a evolução do cisalhamento e alteração metamór
fico-hidrotermal a partir do protólito granítico, Suite Manduca,
até o grafita filonito e os veios de quartzo auríferos.

O primeiro estágio é marcado por uma intensa alteração fi
lica e milonitização,que gera milonitos precoces compostos por
porfiroclastos de feldspatopotássico e uma matriz de muscovita
ferrifengita, clorita e trilhas de monazita e zircão. A partir dos
milonitos, formam-se extensas faixas de filonitos individualiza
dos em: fengita-granadafilonitoe paragonita-estaurolitafilonito.
Ambos evoluempara o fengitafilonito,com uma paragênesebem
mais simples de muscovita-fengitae clorita. Posteriormente,são
afetados, por carbonatação e sulfetação, marcadas por vênulas
de caIeita; vênulas de calcita-pirita-calcopirita; e vênulas mono
minerálicasde pirita. O último estágio de alteração metamórfico
hidrotermalé marcado por grafitização-sulfetação e silicificação.
Ocorre a formação do grafita filonito com sulfetos e ouro, que
alojam o sistema de veios de quartzoegrafita auríferos.

Pela ausência de datações mais precisas do Lineamento
Transbrasiliano, duas hipóteses podem ser consideradas: (la)
O evento tectono-metamórfico de fácies granulito (2,1 Ga; Go
rayeb et al. 2000), que afetou as rochas encaixantes, Complexo
Porto Nacional e SuiteManduca, é diferente do evento que gerou
o grande sistema de cisalhamento do Lineamento Transbrasilia
no; (2a

) o sistema de cisalhamento é uma evolução do mesmo
evento tectono- metamórficode fácies granulito. Resultados ge
ocronológicos (Mesquita et al. em preparação) indicam que uma
evolução progressivaentre os dois eventos pode ser considerada.
Neste sentido, o mesmo evento metamórfico regional de fácies
granulito evolui para um evento metamórfíco-hidrotermal retro
gressivo na ZCC.

Os minerais índices utilizados para determinação do grau do
metamorfismo-hidrotermal são granada e estaurolita (Bucher &
Frey 1994) e grafita (Pasteris & Wopenka 1991, Wopenka &
Pasteris 1993), indicando condições "similares" à fácies anfi
bolito, zona da estaurolita para a ZCC. Os geotermômetros da
clorita, a paragonita e a turmalina são igualmente discutidos.

Como os milonitos precoces não têm minerais índices que
definam metamorfismo, os fengita-granada filonito e paragoni
ta-estaurolita filonito são a seguir discutidos. Acredita-se que
esses dois filonitos ocorram sincronicamente, como uma par
tição do metamorfismo-hidrotermal, pois as faixas dos fengi
ta-granada filonito e paragonita-estaurolita filonito ocorrem
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intercaladas estruturalmente. Neste sentido, a alteração meta
mórfico-hidrotermal é seletiva, resultando em porções relati
vamente mais enriquecidas em potássio e magnésio, fengita
granada filonito, e porções relativamente mais enriquecidas em
alumínio, paragonita-estaurolitafilonito.A paragênese principal
do fengita-granada filonito é clorita (porfiroblastos)-muscovita/
fengita-quartzo-granada almandina-turmalina e do paragonita
estaurolita filonito é quartzo-clorita férrica (porfiroblastos)-pa
ragonita-estaurolita-turmalina ± granada almandina e traços de
caIeita (tabela 1).

Porfiroblastos Os principais porfiroblastos nos filonitos são
estaurolita (± granada almandina) e clorita férrica no paragoni
ta-estaurolita filonito e granada e clorita magnesiana no fengita
granada filonito.

A estaurolita ocorre como porfiroblastos sin-cinemáticos à
foliação milonítica Sn+2 nos filonitos. As evidências apontadas
são as relações entre porfiroblasto e foliação Sn+2 (Fig. 10) e a
presença de inclusões de turmalina invariavelmente orientadas
segundo Sn+2' A granada ocorre como inclusão em estaurolita ou
agregada em níveis na matriz.

Os padrões de inclusão em porfiroblastos podem mimetizar
a estrutura da rocha na época do seu crescimento e permite a
reconstrução das condições metamórficasde formação do mine
ral (Paschier & Trouw 2005). Como as inclusões de turmalina
não são helicoidais, os porfiroblastos de estaurolita devem ter se
formado relativamente tardios à foliação nos filonitos, pois não
sofreram rotações consideráveis.

O principalprocesso de crescimentodos porfiroblastosé a di
fusão, tanto em estado sólidocomo por fluido.O fato dos porfiro
blastos de estaurolitaserem muito grandes implica em que a taxa
de nucleação seja pequena e a taxa de crescimento grande (Ver
non, 2004). Poucossítios de nucleaçãode estaurolitadevem ter se
formado para que os porfiroblastos sejam isolados e grandes. No
caso da clorita, deve ter ocorrido o contrário,pois os porfíroblas
tos são muito menores (Fig. 7b e 10) e em maior quantidade.

A abundância de inclusões em porfiroblastos alumino-sili
catados é atribuída à mobilidade limitada dos íons de AI. Em
condições de fácies anfibolito, íons de AI são menos móveis que
íons de Si, Fe, Mg, K ou Ca (Paschier & Trouw 2005). A estau
rolita e a granada devem ter crescido em sítios ricos em AI nos
filonitos da ZCC, como camadas de micas ou porções relativa
mente mais aluminosas como o paragonita-estaurolita filonito.
A dificuldade de substituir minerais sem AI, leva estes a serem
inclusos nos porfiroblastos, como a turmalina.

Condições de formação da estaurolita e da granada Ape
sar de não se encontrar referencias de ocorrências de estaurolita
hidrotermal em depósitos de ouro na bibliografia especializada
(Hagemann & Brown 2000, John Ridley informação verbal em
outubrode 2005), outros minerais alumino-silicatados são encon
trados em halos hidrotermais. Um exemplo é a cordierita e a an
dalusita,descritasno depósito Transvaal, Austrália(Hagemannet
aI. 1998).Um outro exemplo é a presençade cordieritae silimani
ta no depósitoBig Bell, Austrália (Phillips& de Nooy 1988).

A primeira ocorrência de estaurolita marca a transição da fá
cies xisto verde à fácies anfibolito, em metapelitos.A temperatu
ra da fácies anfibolito inferior é levemente superior a 500°C (cf
Bucher & Frey 1994). O par estaurolita-granada almandina é
um dos pares característicos do fácies anfibolito inferior e médio
(550° C). O campo de estabilidade da estaurolita, com saturação
de quartzo e água, tem seu mais amplo intervalo de temperatura,
entre 510° a 670°C, a pressões de 7kbar. O campo é mais res
trito, entre 510° e 600°C, para pressões que podem variar de 3
a 12Kbar (figura 7.3 de Bucher & Frey 1994). A mica branca
paragonita está presente em um grande intervalo do campo de
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estabilidade do par estaurolita-quartzo, até 620°C (figura 7.4 de
Bucher & Frey,op.cit.).

Devido à alta pressão de fluidos existente nessas zonas de
cisalhamento, é dificil definir a pressão litostática. Contudo
conforme Bucher & Frey (1994), a estaurolita não é estável em
metamorfismo de pressões inferiores a 3kbar.

No caso dos porfiroblastos de clorita (estratificados clori
ta-muscovita) terem se formado as expensas da biotita, como
descrito anteriormente, a biotita (especulativamente, e não a elo
rita) faria parte da paragênese com a estaurolita. O par estauro
lita-biotita forma-se a partir da reação granada+clorita, a 600°C
(Bucher & Frey 1994). No entanto, como não se obteve análises
químicas de biotita, não se tem indícios de que a temperatura te
nha atingido 600°C, e nem foi possível utilizar o geotermômetro
biotita-granada.

No caso de não haver biotita na rocha, a decomposição da
clorita em rochas com quartzo (±540°C), depende da fugacidade
de oxigênio, para formar o par granada-magnetita (Bucher &
Frey 1994). No caso dos filonitos de Porto Nacional, não se ob
serva magnetita, podendo indicar que a fugacidade de oxigênio
não tenha atingido os valores do tampão QFM. Outra possibili
dade a ser considerada é de que a temperatura de decomposição
da clorita (540°C) não tenha sido atingida. No entanto, o par
estaurolita-granada evidencia mais altas temperaturas.

Condições de formação da cloríta e da mica branca A ge
otermometria da clorita deve ser usada com muito cuidado e so
mente em conjunto com outros métodos alternativos de estima
tiva de paleo-temperatura (Caritat et a!. 1993), pois os estudos
são realizados em rochas com temperaturas inferiores a 350°C.
Os geotermômetros utilizados são Cathelineu (1988, modificado
de Cathelineu & Nieva 1985), que relaciona o aumento de Aliv

com aumento de temperatura, e Jowett (1991), que modifica o
primeiro introduzindo a variável Fe/(Fe+Mg) para cloritas com
esta razão inferior a 0,6 e temperaturas entre 150°-325°C.

Os resultados de temperatura para as cloritas da Zona de
Cisalhamento Cachimbo estão entre 300° e 400°C (tabela 3).
Segundo o geotermômetro de Jowett (1991), a clorita no me
tagranito tem temperaturas de formação entre 282° e 388°C.
No paragonita-estaurolita filonito, as temperaturas de formação
estão entre 336° e 398°C; e no fengita-granada filonito as tem
peraturas de formação nos porfiroblastos entre 318° e 322°C; e
na matriz entre 316 e 408° C. Na matriz do fengita filonito, a
clorita tem temperatura de formação 350°C; como produto de
alteração de granada entre 374° e 395°C; e como produto de
alteração de estaurolita entre 326° e 331° C; e nas vênulas poste
riores entre 385° e 388°C. Apesar das análises escolhidas terem
razão Fe/(Fe+Mg) até 0,6, os resultados apresentam incongru
ências como a clorita em equilíbrio com estaurolita ter tempera
tura menor que a clorita de produto de alteração da estaurolita.
Uma possibilidade é que os valores de temperatura mais baixos
da clorita, na rocha encaixante e porfiroblastos, podem estar
relacionados à presença dos estratificados clorita-muscovita,
associados provavelmente às transformações a partir de bioti
ta (identificada opticamente e descrita anteriormente), como o
grão 2 nos granitos (tabela 3). Outra possibilidade é que nos
filonitos mais aluminosos (paragonita-estaurolita filonito), as
variações de Alivnão correspondam a variações de temperatura,
como em um grão de clorita, produto de alteração da estaurolita,
que tem temperatura de 614°C, pois o Aliv é muito alto 4,04.
Caritat et ai. (1993) salienta que para intervalos de temperatura
superiores a 200°C os geotermômetros da clorita tendem a su
bestimar grosseiramente a temperatura de formação deste mine
ral em até 150°C. De um modo geral, a temperatura se mantém
aproximadamente constante ao longo do intervalo de evolução
da zona Cachimbo. Segundo Bucher & Frey (1994), a clorita
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magnesiana pode continuar estável, em rochas com quartzo e
muscovita, até 650°C.

Relacionando os diagramas das figuras 4 e 9, verifica-se três
trends positivos para clorita e mica branca: (a) a clorita e a mica
branca dos metagranitos apresentam composições férricas e a
mica branca I e II desenvolvem um trend entre os termos musco
vita e ferri-fengita com os valores mais altos de Aliv. Nos miloni
tos precoces, a mica branca, invariavelmente zonada, apresenta
o mesmo trend de variação entre muscovita e ferri-fengita; (b)
no paragonita-estaurolita filonito, a clorita, em equilíbrio com
paragonita, estaurolita e turmalina, apresenta os valores mais
elevados de Fe e Aliv, caracterizando um ambiente relativamente
mais aluminoso; (c) sincronicamente ocorre o fengita-granada
filonito, onde a clorita tem valores mais elevados de Mg, que
as rochas anteriores, e a mica branca varia entre os termos mus
covita e fengita. A clorita e a mica branca no fengita filonito
apresentam as composições mais magnesianas.

A relação entre as rochas menos deformadas (metagranitos)
e as mais filonitizadas (fengita filonitos), próximas da minerali
zação, aponta um acréscimo no conteúdo de magnésio (Fig. 9)
contudo as vênulas de clorita posteriores têm valores altos de
ferro e AI(T)' A grande heterogeneidade composicional tanto da
clorita como da mica branca, nas rochas estudadas, evidencia a
formação destes minerais em ambiente hidrotermal provavel
mente não tamponado, podendo indicar igualmente que os prin
cipais processos de deformação foram deslizamentos intercris
talinos e dissolução por pressão (pressure solution) em estado
de desequilíbrio. Velde (1991) salienta a importância de longos
períodos de duração do processo de difusão para a homogenei
dade composicional da clorita (estudo realizado em clorita dia
genética), o que não ocorre em alteração hidrotermal.

Ambiente de formação da turmalina A turmalina é um im
portante mineral hidratado de boro, que ocorre como uma fase
acessória em rochas ígneas, metamórficas e hidrotermais. Tem
um intervalo de estabilidade grande, da diagênese a fácies gra
nulito (Kawakami 2001). A desestabilização da turmalina ocor
re entre 620° e 650° C, coincidindo com o decréscimo de boro
em rocha total, estudado em Maine e Kodiak-Valdez, Alaska
(Moran et ai. 1992). O boro nos fluidos tem um papel impor
tante em abaixar a temperatura solidus e a viscosidade das fu
sões em terrenos granulíticos-migmatíticos (Kawakami 2001),
e a atividade do boro nos fluidos é fortemente controlada pela
estabilidade da turmalina. Na Zona de Cisalhamento Cachimbo,
a turmalina ocorre nos filonitos e as zonações químicas refletem
as mudanças ambientais ao longo da evolução desta.

O diagrama de Henry & Guidotti (1985, Fig. 12) é aqui uti
lizado no sentido de fornecer informações quanto às condições
fisico-químicas em que se formou a turmalina. No entanto, os
próprios autores salientam que os campos determinados para os
diferentes litotipos não são sistemáticos para rochas hidroter
malizadas. Portanto, não foram utilizados para definir tipo de
rocha. Conforme Figura 12, o núcleo da turmalina tipo 1 tem
um enriquecimento relativo em Fe eAl, tendendo ao campo dos
granitos (campos 1 e 2), enquanto o núcleo da turmalina tipo 2
é relativamente empobrecido em AI e tende a se concentrar no
campo (5) de rochas que não contém fase saturada em alumínio.
A diferença composicional entre os grãos de turmalina tipo 1 e
2 sugere que eles se originaram em condições ambientais dife
rentes. Contudo, há uma similaridade química nas bordas tanto
da turmalina tipo 1 como da tipo 2, sugerindo que as bordas dos
dois tipos podem ter sido formadas sob condições fisico-quí
micas análogas, no campo de rochas que coexistem com fases
saturadas em alumínio. A composição nas bordas das turmalinas
tipo I e tipo 2 mostra um aumento relativo de magnésio, o que
pode especulativamente refletir a composição dos minerais em
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equilíbrio com a turmalina, como muscovita-fengita e clorita re
lativamente mais magnesiana no fengita filonito.

Geotermometria e ambiente de formação do grafita O
espectro estudado do grafita na ZCC é compatível com o es
pectro de grafita de metamorfismo de fácies anfibolito, zona da
estaurolita, conforme, Pasteris & Wopenka (1991) e Wopenka &
Pasteris (1993), e o valor de R2compatível com temperaturas de
500° a 550°C (cf. Beyssac et al. 2002).

O grafita está em equilíbrio com quartzo nos veios mine
ralizados, indicando que a ZCC manteve as condições de tem
peratura ao longo de sua evolução. Os resultados obtidos em
grafita corroboram os dados da análise estrutural e cinemática,
que indicam que a formação do sistema de veios é sincrônica a
formação dos filonitos (Mesquita, 1996).

O forte controle da temperatura no grau de cristalinidade
do grafita é há muito tempo reconhecido e amplamente utili
zado (Tuinstra & Koening 1970, Grew 1974, Beny-Bassez &
Rouzaud 1985, Pasteris & Wopenka 1991, Wopenka & Pasteris
1993, Luque et aI. 1998, Pasteris 1999, Beyssac et aI. 2002).
O geotermôrnetro da matéria carbonosa combina beneficios de
fácil aplicabilidade com o de irreversibilidade da transformação
da matéria carbonosa em grafita: este marca o pico de tempera
tura, em contraste com a termobarometria baseada em assem
bléia mineral, sujeita a re-equilíbrios durante o retrometamorfis
mo (Beyssac et aI. 2002).

Conforme Pasteris (1999) há basicamente dois tipos gene
ticamente diferentes de grafita: (1) grafita metamórfico, gerado
por metamorfismo de matéria orgânica in situ nos sedimentos
e ocorre como flocos dispersos de grafita; e (2) veios de grafita
(fluid-deposited graphite) precipitado a partir de fluidos ricos
em C-O-H, saturados em grafita. Ocorrem como veio ou podo Só
recentemente o grafita hidrotermal tem sido reconhecido como
um tipo distinto (Pasteris op. cit.).

O grafita estudado ocorre em veios de quartzo ou substituin
do filossilicatos e carbonato nos filonitos, sendo caracterizado
como do tipo 2, depositado a partir de fluidos ricos em G-C-O-H
(G para grafita).

A temperatura é o fator principal na formação de veios de
grafita. Esta controla não só o estado de saturação do grafita no
fluido aquoso e a espécie de carbono no fluido carbônico, como
o grau de cristalinidade do grafita que precipita de um desses
fluidos (Pasteris 1999). A precipitação de grafita de alta cristalini
dade demanda a disponibilidade de fluidos de alta temperatura.

Com base na temperatura obtida pela alta cristalinidade do
grafita estudado, é possível estimar a fugacidade de oxigênio
(f02) de precipitação deste a partir de um fluido rico em G-C
O-H, conforme Connolly & Cesare (1993). A 102 estimada é de
10-24a 500°C a 10-22a 550°C.

Ambiente de formação dos sulfetos e mecanismos de preci
pitação do grafita e ouro A paragênese grafita, quartzo, pirita
e calcopirita caracteriza o grafita filonito.

A pirita, a baixas pressões, tem a estabilidade termal máxi
ma a 742°C (±I°C) no sistema Fe-S (Vaughan & Craig 1997).
Conforme os mesmos autores, no sistema CuFe-S, o par pirita
calcopirita é estável até 550°C a uma atividade de enxofre (aS2)
de 10-6 a Itr".

O ouro ocorre invariavelmente disseminado nas faixas ricas
em grafita, tanto do grafita filonito como dos veios de quartzo.

O grafita precipita a partir de fluidos de alta temperatura,
ricos em C-O-H, quando a sua composição entra no campo de
estabilidade do grafita e o fluido atinge a saturação. Os princi
pais mecanismos de formação do grafita são: (a) variações de
temperatura, (b) descompressão em zonas de falha, (c) mudan
ças na composição do sistema levando igualmente a saturação
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do grafita (Pasteris 1999).
As mudanças podem ocorrer principalmente por reações de

hidratação, variações nas condições de fugacidade de oxigênio,
ou mistura de diferentes fluidos contendo carbono (French 1966,
Frost 1979, Connolly & Cesare 1993, Luque et aI. 1998).

Os dados obtidos, somados aos estudos realizados em inclu
sões fluidas (Mesquita et al. a em preparação) permitem uma
discussão das diversas possibilidades, tanto de precipitação do
grafita como do ouro:

- no grafita filonito, mudanças na granulação e textura da
rocha, próprias da milonitização e processos de strain softening
(Pasteris & Wopenka 1991), podem ter levado a substituição
pervasiva de carbonato e filossilicatos em grafita;

- as reações de hidratação podem ser consideradas importan
tes na formação do grafita e do ouro nos veios de quartzo. Dois
tipos de inclusões foram identificadas nos mesmos sítios estrutu
rais em quartzo, o tipo AC contendo Hp-C02e baixa salinidade
e o tipo A contendo H2O e salinidades variadas. A mistura destes
dois fluidos seria um fator importante no abaixamento de tempe
ratura e precipitação de grafita e ouro. Conforme Pasteris (1999),
a altas temperaturas, um pequeno abaixamento de temperatura,
na ordem de 50° C, pode levar a precipitação de grafita;

- a ausência de evidências de efervescência (boiling) nas in
clusões fluidas estudadas (Mesquita et al. a em preparação), a
descompressão em zonas de falha não é apontada como um pro
cesso efetivo de precipitação do ouro na ZCC.

Estudos mais aprofundados são sugeridos para melhor com
preender as relações genéticas entre a formação de grafita e pre
cipitação do ouro. Conforme Maynard (1983), o grafita pode ter
exercer uma atividade catalizadora nas reações de precipitação
do ouro.

CONCLUSÕES A Zona de Cisalhamento Cachimbo (ZCC)
faz parte do sistema de cisalhamento transcorrente do Linea
mento Transbrasiliano. A ZCC é responsável pela formação de
milonitos e filonitos que alojam um complexo sistema de veios
de quartzo, mineralizados a ouro. As rochas encaixantes são me
tagranitos de fácies anfibolito superior a granulito, pertencentes
provavelmente ao Arco magmático de Goiás, Província Tectô
nica do Tocantins.

A partir de evidências de química mineral e microestruturas
foi possível caracterizar e discutir as condições físico-químicas
do cisalhamento, metamorfismo-hidrotermal, interação fluido-ro
cha e mineralização da ZCc. O primeiro estágio de milonitização
é marcado por uma intensa alteração filica, que gera milonitos
precoces com porfiroclastos de feldspato envoltos por uma matriz
com quartzo, muscovita-ferrifengita, clorita, monazita e zircão.

A partição do metamorfismo-hidrotermal gera dois tipos de
filonitos identificados de acordo com a variedade de mica branca
presente: (a) fengita-granada filonito, com a paragênese quartzo
granada-clorita-muscovita/fengita-turmalina e, (b) paragonita
estaurolita filonito com a paragênese quartzo-clorita-paragonita
estaurolita-turmalina±granada±calcita. Os paragonita-estaurolita
filonitos caracterizam sítios relativamente mais aluminosos e os
fengita-granada filonitos caracterizam sítios relativamente mais
magnesiano. A orientação concordante com a foliação da matriz
de inclusões de turmalina em porfiroblastos de estaurolita e a re
lação porfiroblasto-foliação, caracterizam os porfiroblastos como
sin-cinemáticos a foliação principal dos filonitos (Paschier &
trouw 2005).

A formação de estaurolita e granada indica condições simi
lares de metamorfismo-hidrotermal de fácies anfibolito, zona da
estaurolita, entre 500° e 550°C e pressões mínimas de 3kbar, pois
é a pressão mínima de estabilidade da estaurolita (conforme Bu
cher & Frey 1994).

Acredita-se que a temperatura de formação da clorita entre
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300°e 400°C, seja subestimada, pois como abordado por Caritat
et aI. (1993) é o que se observa para temperaturas de formação
de clorita acima de 200°C. Além do mais, nos filonitos mais alu
minosos é possível que as variações de Aliv não correspondama
variaçõesde temperatura.

Os paragonita-estaurolita filonito e os fengita-granada filonito
evoluempara o fengitafilonito, caracterizado pela substituiçãode
estaurolita e granada pela muscovita-fengita e pela clorita mais
magnesianae o aparecimento de sulfetos. Vênulasde calcita,cal
cita-pirita-calcopirita e vênulas monominerálicas de pirita cortam
os filonitos.

A zona potencialmente mineralizadaé marcada pelo apareci
mento de níveis centimétricos de grafita e pirita no fengita filo
nito, os quais evoluem para o grafita filonito, com a paragênese
quartzo-grafita-pirita-calcopirita±ouro. O grafita filonito é inva
riavelmenteencaixantedos veios de quartzo auríferos,que tem a
paragênesequartzo-pirita±calcopirita±grafita±ouro.

O fato do grafitade alta cristalinidadeestar em equilíbriocom
quartzo,nos veios mineralizados, implica em que as condições de
fáciesanfibolito, zona da estaurolita, tenham se mantido ao longo
de todo o período de atuação da Zona de Cisalhamento Cachim
bo. Como o grafitaocorre não só nos filonitos como também nos
veios, o grafitadeve ser do tipo veio (fiuid-deposited graphite).

A fugacidade de oxigênio (f02) estimada para a precipitação
do grafitaestudadoé baixa, de 10-24 a 500°Ca 10-22 a 550°C(Con
nolly & Cesare 1993),caracterizando um ambiente metamórfico
hidrotermal redutor para as transformações mineralógicas finais
na Zona de CisalhamentoCachimbo e a precipitação do ouro. O
grafitapode ter atuado como catalizadordas reações que levaram
a precipitaçãode ouro (Maynard 1983).
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