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Resumo A Zona de Cisalhamento Cachimbo (ZCC) faz parte do Lineamento Transbrasiliano, Provincia Tectdnica Tocantins, cen-
tro-oeste do Brasil. A ZCC é responsével pela formagfo de milonitos e filonitos que alojam um complexo sistema de veios de quartzo,
mineralizados a ouro. As rochas encaixantes sdo metagranitos de ficies anfibolito superior, com quartzo, ortoclasio, plagiocldsio,
mica branca, ¢ clorita. A partir de evidéncias de quimica mineral e microestruturas, foi possivel caracterizar as condigdes fisico-
quimicas do cisalhamento e metamorfismo-hidrotermal da ZCC. O primeiro estigio é marcado por uma intensa alteragéo filica, que
gera milonitos com feldspato, quartzo, muscovita-ferrifengita, clorita, monazita e zirco. A parti¢o do metamorfismo-hidrotermal
gera dois tipos de filonitos: (a) fengita-granada filonito, com a paragénese quartzo-granada-clorita-muscovita/fengita-turmalina e,
(b) paragonita-estaurolita filonito com quartzo-clorita-paragonita-estaurolita-turmalinatgranadacalcita. Os paragonita-estaurolita
filonitos caracterizam sitios relativamente mais aluminosos e os fengita-granada filonitos caracterizam sitios relativamente mais
magnesianos. A orientagdo de inclusdes de turmalina em porfiroblastos de estaurolita caracteriza os porfiroblastos como sin-cin-
ematicos a foliagdo principal dos filonitos. A formagdo de estaurolita e granada indica condigSes similares de fécies anfibolito,
zona da estaurolita para o metamorfismo-hidrotermal. Os paragonita-estaurolita filonito e os fengita-granada filonito evoluem para
o fengita filonito, com uma paragénese mais simples de muscovita-fengita, clorita magnesiana pirita e calcopirita. Vénulas de
calcitatpirita+calcopirita e vénulas monomineralicas de pirita cortam os filonitos. A zona potencialmente mineralizada ¢ marcada
pelo grafita filonito, com a paragénese quartzo-grafita-pirita ouro. O grafita filonito € aloja os veios de quartzo auriferos, que tem a
paragénese quartzo-piritatcalcopiritatgrafitatouro. O grafita tem alta cristalinidade e espectro coincidente com o de condigGes de
facies anfibolito, zona da estaurolita, evidenciando que as condigBes metamorfico-hidrotermais se mantiveram ao longo da evolugéo
da ZCC. A fugacidade de oxigénio estimada para a formac#o do grafita é baixa que, juntamente com a formag#o de pirita, caracter-
izam um ambiente redutor para as transformac¢des mineralégicas finais na ZCC e a precipitagéo do ouro.

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

Abstract METAMORPHIC-HYDROTHERMAL ALTERATION AT THE VEIN-TYPE GOLD DEPOSIT OF PORTO NACIONAL,
TO, BRAZIL: MINERAL CHEMISTRY AND MICROSTRUCTURAL EVIDENCES IN THE CACHIMBO SHEAR ZONE.  The
Cachimbo shear zone (CSZ) is part of the Transbrasiliano lineament (LTB), Tocantins tectonic province, in West-Central Brazil.
The CSZ has mylonites and phyllonites, which host gold deposits of quartz vein-type. The host rocks are upper amphibolite facies
metagranites of the Manduca suite (MS) composed of quartz, orthoclase, plagioclase, white mica, and Fe chlorite. Based on mineral
chemistry and microstructures, it is possible to characterize the physico-chemical conditions of shear deformation and metamorphic-
hydrothermal alteration in the CSZ. The first stage of shearing is marked by phyllic alteration and generation of early myllonites
composed of muscovite-ferriphengite, chlorite, monazite and zircon. The metamorphic-hydrothermal events generate two distinct
phyllonites: (a) phengite-garnet phyllonite, with an assemblage of quartz-garnet-chlorite-muscovite/phengite-tourmaline; and (b)
paragonite-staurolite phyllonite, with an assemblage of quartz- staurolite-chlorite-paragonite-tourmaline +calcite +-garnet. The para-
gonite-staurolite phyllonite occurs in more aluminous sites and the phengite-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. Garnet and staurolite indicate amphibolite facies conditions in the staurolite zone for the hydrothermal-
metamorphism. The paragonite-staurolite phyllonite and the phengite-garnet phyllonite evolve to the phengite phyllonite, with a
simpler assemblage of chlorite-muscovite/phengite-pyrite and chalcopyrite. Calcitetpyritetchalcopyrite veinlets and monomyner-
alic 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 quartz vein system with an assemblage of quartz+-graphite+
pyritechalcopyrite+gold. The high crystallinity of graphite is similar to the spectrum of amphibolite facies, staurolite zone condi-
tions. It seems to demonstrate the persistence of hydrothermal- metamorphic conditions during the CSZ evolution. The low oxygen
fugacity for the graphite formation, together with pyrite mineral, indicates a reduced environment for gold precipitation.

Keywords: gold, metamorphic-hydrothermal alteration, hydrothermal staurolite, high crystallinity of graphite, Cachimbo Shear
Zone.

INTRODUCAO A regifio de Porto Nacional est4 inserida na
porg8o setentrional da Provincia Estrutural do Tocantins, Cintu-
rdo Paraguai-Araguaia (Hasui et al. 1984; Hasui & Sena Costa,
1990, Marini et al. 1984, Hasui & Haralyi 1985). A mineraliza-
¢fo de ouro na regifio esta condicionada a um grande sistema
de cisalhamento, correlacionado ao Lineamento Transbrasiliano

(LTB - Schobbenhaus Filho et al., 1975). O desenvolvimento do
LTB, na regido de Porto Nacional, esté tectonicamente relacio-
nado aos eventos finais de um processo de colisfo continental
entre os Cratons S&o Francisco e Amazodnico. Os dados geocro-
noldgicos existentes para ao LTB sfo controversos, e apontam,
conforme Sena Costa ef al. (1988) para idades mais antigas que
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1873 + 25 Ma, ou, conforme Cordani et al. (2000), ao Ciclo
Orogénico Brasiliano. Nesta regifio o LTB ¢ caracterizado por
diversas zonas de cisalhamento de direcio NE-SW, onde exis-
tem mais de cingitenta garimpos e cavas de Bandeirantes ao lon-
go de aproximadamente 140 km. As ocorréncias auriferas estio
associadas a grandes sistemas de veios de quartzo. As lavras séo
a céu aberto ¢ 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 circulaggo de fluidos em zonas de cisalhamento é um feno-
meno amplamente reconhecido, responsavel pela hidratagio de
rochas e pela deposi¢do de elementos de interesse econémico,
como o ouro. A extensa formagao de filonitos e veios de quart-
7o, durante o periodo de atividade de uma zona de cisalhamento,
evidencia que a pressdo de fluidos nesta zona excedeu a pres-
séio litostatica, como observado por Sibson (1990), Cox ef al.
(1990), Hippert (1998), Godard & Evans (1995), entre outros.

A microtectonica ¢ ferramenta fundamental em estudos de
granitos deformados, uma vez que o sistema quartzo-feldspético
ndo é adequado a formagfo de minerais-indices. O grau meta-
morfico de granitos metamorfizados tem sido amplamente estu-
dado com base em microestruturas de deformagfo e petrotrama
(Johnson ef al. 2003; Hirth & Tullis, 1992; Tullis & Yund 1985
e 1987, Mesquita & Fernandes 1991).

O presente estudo apresenta dados integrados de quimica
mineral e de analise de microestruturas de deformagéo em mi-
nerais. Estes dados s8o aplicados aos metagranitos, milonitos e
filonitos hospedeiros do depdsito tipo-veio encaixado na Zona
de Cisalhamento Cachimbo, regido de Porto Nacional, estado
do Tocantins. O objetivo aqui € estabelecer uma correlago en-
tre o incremento da deformagfo cisalhante, que gera milonitos,
filonitos e veios de quartzo a partir de um protélito granitico, e
a evolugdio das paragéneses metamorfico-hidrotermais em uma
zona de cisalhamento de facies anfibolito.

CONTEXTO GEOLOGICO  Na regifo de Porto Nacional
foram identificadas oito associa¢bes litotecténicas principais
(¢f Mesquita 1996, Cunha 1996 ¢ Gottardo 1996) e ilustrado
na Figura 1. O Complexo Porto Nacional, a Suite Manduca e o
Grupo Natividade sdo polideformados e constituem o embasa-
mento da area. Essas rochas sdo intrudidas pela Suite Matanca
(SMg), a qual possui caracteristicas de magmatismo sintecto-
nico ao sistema transcorrente do LTB, segundo Barradas ef al.
(1992) e Gottardo (1996). A Suite Ipueiras (SI) ¢ intrusiva nas
seqliéncias anteriores. Os contatos entre as unidades CPN, SM,
GN e SMg sfo por zonas de cisalhamento. As coberturas se-
dimentares presentes na drea sfo representadas pela formago
Monte do Carmo, pelas formag¢es Pimenteiras e Serra Grande
(Bacia do Parnaiba) e pelos depdsitos aluvionares recentes do
rio Tocantins.

O Complexo Porto Nacional (CPN) ocorre como uma fai-
xa alongada segundo a diregio NE-SW. E composto por me-
tatonalitos, metabasitos e gnaisses quartzo-feldspaticos, me-
tamorfisados na ficies granulito, com idade do metamorfismo
determinada pelo método Pb/Pb em zircio em 2.1 Ga (Gorayeb,
1996; Gorayeb et al. 2000). Faixas irregulares de milonitos e
filonitos que afetam o CPN, anteriormente descritas como me-
tassedimentos da Formag¢&o Morro do Aquiles (Senna Costa er
al. 1984), alojam veios de quartzo auriferos.

A Suite Manduca (SM), anteriormente incluida no CPN, é
aqui individualizada (Mesquita, 1996; Cunha, 1996 e Gottardo,
1996) e leva o nome do cérrego homdnimo, onde se apresenta
melhor caracterizada (Fig. 1). Compreende varios tipos de me-
tagranitoides e ortognaisses de facies anfibolito superior, meta-
morfismo definido pelas microestruturas em feldspato e quartzo.
A suite faz parte possivelmente do Arco Magmatico de Goiss,
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definido por Pimente! & 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
trabatho.

O Grupo Natividade (GN) é uma seqiiéncia polideformada
de quartzitos, filitos, quartzitos conglomeraticos ¢ rochas me-
tabasicas, com exposi¢do descontinua ao longo da éarea. Sdo
estreitas faixas de orientacdo NE-SW, intrudidas pela SI e reco-
bertas pela Bacia do Parnaiba e Formago Monte do Carmo.

A foliagdo Sy, observada no CPN, é um bandamento gnaissi-
co caracterizado pela alternéncia de bandas maficas e félsicas. O
bandamento ¢ variavelmente transposto por uma foliagdo anas-
tomosada, plano axial (Sp+1), presente nas unidades CPN, SM
e GN. As relagdes geométricas e espaciais entre a Sp € a Sp+1
mostram que ambas as superficies foram paralelizadas durante
o evento deformacional Dp+1. O sistema de cisalhamento trans-
corrente, ao qual pertence a Zona de cisalhamento Cachimbo,
caracteriza o evento D ..

A Suite Matanga (SM¢) ocorre como uma faixa NE-SW a
noroeste da cidade de Porto Nacional (Fig. 1) e é constituida por
granitoides porfiriticos a equigranulares, extremamente foliados
e cortados por diques de diorito, aplito e pegmatito, Os meta-
granitbides da Suite Matanga sfo sin-cinematicos ao sistema de
cisalhamento transcorrente (evento D ), conforme Barradas et
al. (1992). Os autores apresentam uma isdcrona Rb/Sr (rocha
total) com idade de 510+15 Ma (RI 0,7128), interpretada como
idade da suite.

A Suite Ipueiras (SI) ¢ definida originalmente por Bezerra
et al. (1981) como Associagio plutono-vulcénica de Ipueiras
e ¢ equivalente a Suite Lageado de Senna Costa et al. (1984).
E constituida por um conjunto de intrusdes de forma eliptica,
orientadas segundo as dire¢des gerais N-S e NE-SW. Gottar-
do (1996) individualizou os corpos graniticos 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 4rea
pelos sedimentos da bacia do Parnaiba. A SI é composta por
monzogranitos e sienogranitos isétropos, diques basicos, gabros
¢ sub-vulcénicas acidas (Fig. 1). Localmente, exibem deforma-
¢fo de natureza raptil a raptil-dactil e sdo intrusdes tardi-cine-
maticas ao sistema de cisalhamento transcorrente (evento D).
A SI apresenta alteracfo hidrotermal, principalmente no limite
dos corpos graniticos, associada a veios de quartzo mineraliza-
dos. As idades geocronoldgicas disponiveis sfo: 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 vulcanicas
acidas, Barradas et al. 1992).

A Zona de Cisalhamento Cachimbo O sistema de cisalha-
mento aqui descrito € relacionado genericamente ao Lineamento
Transbrasiliano (Schobbehaus Filho ef al. 1975). As principais
estruturas de primeira ordem deste sistema, individualizadas na
area, s8o a Zona de Cisalhamento Cachimbo (ZCC), Mutum
(ZCM), Conceigéio (ZCCo) e Carmo (ZCCa - Fig.1).

A ZCC ¢ uma das estruturas que condiciona a minerali-
zagio de ouro tipo-veio da Provincia de Porto Nacional. E do
tipo transcorrente a obliqua, ductil a raptil-déctil, com diregdo
preferencial 030°-210° e sentido de movimento levégiro. Esta
zona tem no minimo 80 km de extens@o e ocorre préximo ou
no contato inferido entre a Suite Manduca e o Complexo Porto
Nacional (Fig. 1). Na sua por¢do norte, é balizada por serras
sustentadas pelas rochas do Grupo Natividade e, ao sul, a zona
afeta e inflete a foliagdo pretérita (S , ) do GN.

A ZCC deforma e altera hidrotermalmente metagranitos da
Suite Manduca, formando uma faixa de 300 a 800 m de largura
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Alteragédo metamorfico-hidrotermal nos depésitos de ouro tipo-veio de porfo nacional, TO, Brasil: evidéncias de quimica mineral
e microestruturas na zona de cisalhamento cachimbo.
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Figura I — Mapa Geoldgico da Regido de Porto Nacional, (TO), definido a partir de mapeamento litoestrutural em escala 1:100.000
pela primeira autora (Mesquita, 1996). Os principais garimpos da regido estdo indicados.
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composta pela alterndncia 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 importéncia de se identificar as zonas de miloni-
tos ¢ filonitos na rea, anteriormente confundidas com faixas de
metassedimentos, advém do fato dessas rochas serem as princi-
pais hospedeiras de veios de quartzo mineralizados a ouro. Estes
depositos podem ser incluidos no modelo de Depdsitos de Ouro
Orogénico, conforme classificagdo de Groves ef al. (1998). Tal
fato pode reorientar futuras campanhas prospectivas na regido.

PETROGRAFIA  As rochas aqui descritas seguem uma se-
qiiéncia evolutiva a partir de um protdlito granitico-gnaissico,
previamente deformado e metamorfizado, para rochas de cisa-
lhamento e, finalmente, para a zona mineralizada. Esta evolugo
¢ descrita na Zona de Cisalhamento Cachimbo e ocorre devido
a combinagfo dos processos de deformaco cisalhante transcor-
rente (D, ) e de alteragdo metamérfico-hidrotermal.

Protélito: Metagranitos A Suite Manduca ¢ composta, na
area de estudo, por metassienogranitos a metagranodioritos de
granulagcdo média, com uma grande variacdo textural devido a
heterogeneidade dos eventos de deformagio sucessivos sofridos
pela rocha. A principal estrutura pré-transcorréncia é um ban-
damento gnaissico descontinuo (S , ), de natureza milonitica,
marcado por niveis de filossilicatos e niveis de quartzo em fitas
(ribbonm) e porfiroclastos de K-feldspato (Fig. 3A). A associagfo
mineralégica principal é quartzo, K-feldspato, oligoclasio, mica
branca (muscovita-ferrimuscovita) e uma mistura clorita férrica/
mica branca, pseudomorfos de biotita provavelmente. Os mi-
nerais acessorios sdo zircio, rutilo, monazita, apatita, hematita
¢ ilmenita. As fei¢Ses de recristalizagio dindmica em feldspa-
to ¢ quartzo corroboram o metamorfismo de ficies anfibolito
superior a granulito do evento deformacional D, definido no
Complexo Porto Nacional (Gorayeb, 1996). Os gréos reliquia-
res maiores de feldspato contém subgriios relativamente grandes
com desorientagdo de até 5°. A ocorréncia de subgrios com esta
morfologia é compativel com temperaturas muito elevadas de
deformacfio, j4 que implicam na ativagdo de varios sistemas de
deslizamento, s6 possivel em feldspato acima de 550° C (Fitz
Gerald & Stunitz, 1993, Bitencourt, 1996). O quartzo apresenta
subgrios do tipo tabuleiro de xadrez (chessboard texture), ca-
racterizados por subgrios prismaticos e basais no mesmo cristal,
indicando temperaturas acima de 600° C (Khrull, 1996).

O metagranito apresenta uma pronunciada folia¢do miloni-
tica nordeste (S, ,,), que cortaa S . AS_, precoce a formagdo
dos filonitos na ZCC, ¢ marcada por porfiroblastos de muscovita
tipo peixe (fish) e feldspato amendoado (augen).Uma forte li-
neacdo de estiramento mineral é marcada por fitas de quartzo e
muscovita. A deformagio D, € caracterizada por uma segunda
associagdo mineraldgica de quartzo, microclinio, albita, mica
branca II (muscovita-ferrifengita) e clorita férrica 11, A foliagfio
milonitica evolui para faixas métricas de filonitos e milonitos
que preservam pods dos metagranitos. Vénulas centimétricas
de quartzo e albita cortam os metagranitos.

Rochas de cisalhamento: milonitos, filonitos e veios de quart-
zo0  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 formagio indis-
criminada de mica branca, podendo formar porfiroblastos. Por-
firoclastos de albita s@o circundados por matriz de mica branca,
clorita, quartzo e trilhas de monazita e zircio.

Os filonitos s&o compostos genericamente pela alternincia
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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 paragéneses e variagdes mineraldgicas descritas para
ambos os litotipos estfo listadas na tabela 1. Estes dois tipos de
filonitos, com o aumento da intensidade de deformagio e altera-
¢#o hidrotermal, gradam para o fengita filonito, o qual apresenta
uma associacfo mineralogica mais simples, a base de musco-
vita-fengita, clorita e quartzo (tabela 1). O aparecimento de ni-
veis centimétricos de grafita e pirita, no fengita filonito, marca o
inicio da zona mineralizada, a qual mede aproximadamente 17
m. Os niveis de grafita tornam-se mais freqiientes ¢ coalescem
formando o grafita filonito (Figs. 3C e 7B). Os filossilicatos e
carbonato sfo parcialmente substituidos por material grafitoso
disseminado, vénulas de quartzo, pirita e ouro.

Os veios de quartzo sdo cinza escuros a claros, devido a tra-
cos de grafita, e apresentam forte lineac8io de estiramento mine-
ral (book texture) e bandamento interno, marcado por filmes de
muscovita e grafita. Apresentam larguras desde 20 cm até Sme
centenas de metros de extensfo. 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 obliquos e veios de extensfo,
estes Ultimos bem menos freqientes (Fig.2).

CARACTERISTICAS PETROGRAFICAS E QUIMICA
DOS MINERAIS  As anélises quantitativas de quimica mi-
neral foram realizadas na microssonda eletrénica JEOL JXA-
8600, no Departamento de Ciéncias da Terra, University of Wes-
tern Ontario (UWO), Canada. O grau de desordem do grafita foi
medido por microespectroscopia Raman, realizada no Departa-
mento de Quimica da University of Windsor, Windsor, Canada,
e os espectros foram coletados em um espectrdmetro Ramanor
U-1000. Foram realizadas contagens modais em laminas delga-
das de cerca de 2000 pontos por {amina, com o uso de um con-
tador acoplado ao microscépio petrografico. A contagem modal
foi realizada como apoio ao estudo de balango de massa dos
metagranitos para os milonitos e filonitos (cf. Mesquita, 1996;
Mexias et al. 1997) e os resultados estdo reunidos na tabela 1.

Quartzo, plagioclasio e feldspato potassico apresentam re-
dugdes percentuais consideraveis, enquanto a mica branca e
a clorita apresentam aumento progressivo. Comparando-se o
protdlito metagranitico com o fengita-filonito mais deformado,
tem-se a seguinte variaco nas percentagens modais: quartzo
varia de 32,9% para 23%; plagioclasio 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 mudangas quimicas e microestruturais dos minerais nas
diferentes zonas de alteragdo metamorfico-hidrotermal na ZCC
refletem as flutuagdes de temperatura, tensdo cisalhante, pres-
sdo e composicdo de fluidos,. Pelo fato do metamorfismo-hi-
drotermal ocorrer em zonas de cisalhamento e ser controlado
pela deformaco, ¢ importante que a geoquimica seja estudada
conjuntamente com a geologia estrutural.

Feldspatos e quartzo Em feldspato potassico, foram realiza-
das 14 analises em 12 gréios de cinco amostras diferentes. Em
plagioclasio, foram realizadas 33 analises em 25 grios de seis
amostras diferentes.

Nos metagranitos, o alongamento de quartzo e feldspato
marca a foliagdo milonitica e ocorre de duas maneiras princi-
pais, como (a), gréios reliquiares com deformacdo intracristalina
intensa e, como (b), grios recristalizados, produto de recristali-
zagdo dindmica dos grdos reliquiares (Fig. 3A). Os grios reli-
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Figura 2 — Esbog¢o Geoldgico do Alvo Dydimo, indicado na Figura 1, na drea de estudo. Distribuigéo das rochas de cisalhamento e
veios mineralizados da Zona de Cisalhamento Cachimbo, confeccionado pela primeira autora a partir da andlise estrutural de 10
trincheiras e mapeamento geoldgico em escala 1:500.

quiares de feldspato potassico so classificados como ortoclasio Os grios reliquiares de plagioclasio sdo deformados, com
(Or,, ). Contudo, os grios recristalizados apresentam gemina-  subgrdos e gréos recristalizados. Os limites dos gréos so irregu-
¢do caracteristica de microclinio. lares, com mantos de recristalizagdo. Apresentam variagdo com-
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Tabela 1- Principais paragéneses 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 protdlito granitico foram separadas as
paragéneses 1 e 2 (Pg I) e (Pg II), respectivamente. A percentagem dos minerais é baseada em andlise petrogrdfica modal.

escala de espessura de
tragos referente a percentagem
modal do mineral

Intensidade de deformagio/
hidrotermalismo

i

Rocha/  |ppotélito Granitico

Rochas de cisalhamento

Zona de minério

paragénese
Pg 11
Minerais Pgl &

Milonito
precoce

Feg-grn Prg-est |[Feg graf Veios
filonito |filonito |filonito |filonito | qz

Quartzo
K-feldspato
Oligoclasio
Albita
Clorita

Muscovita
Paragonita
Zircao
Apatita
Ilmenita
Rutilo
Monazita

Hematita
Granada
Estaurolita
Turmalina
Calcita
Pirita
Calcopirita
Grafite
Ouro

posicional, com nicleo de oligoclasio (An ) e borda de albita
(An] ). Os gréos recristalizados de plagxociasm sdo pollgonals e
sem deformacfo intracristalina. Apresentam composicéo albiti-
ca (An ), similar as bordas dos grios reliquiares. Muitos grios
recristalizados tém bordas de quartzo. Observa-se que quanto
maior a deformagfo intracristalina, menor o conteido de célcio
dos grios reliquiares, sugerindo uma remoc#o seletiva de cél-
cio e, posteriormente, de sddio, nos grios recristalizados com a
deformagfo. O mecanismo principal que explica esta variago
de composi¢io ¢ a difusdo, igualmente observado por Gomes
(1991) na deformagfo do Granito Arroio Moinho, Escudo Sul-
riograndense.

O plagioclasio e K-feldspato so restritos aos primeiros es-
tagios de milonitiza¢fio, transformando-se em mica branca nos
filonitos.

O quartzo ocorre nos filonitos com textura em fitas ou em
vénulas, cortando a foliago.

Os veios de quartzo auriferos sfio caracteristicamente cinza
a cinza escuros, devido & presenca de grafita. Nestes veios, o
quartzo exibe feicOes que indicam miltiplos estagios de precipi-
tagdo e recristalizagfo. A natureza das microestruturas em quart-
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zo também varia com a posi¢iio dentro do veio. Nas porgdes
centrais dos veios, o quartzo apresenta grios equigranulares. A
deformagéio neste caso parece ter sido dominada por processos
de recuperagfo-recristalizago dindmica, como indicado por mi-
croestruturas intracristalinas como extingdo ondulante, lamelas
de deformag8o e subgréos.

Nas margens dos veios, o quartzo apresenta uma maior
variedade de microestruturas como: (a) quartzo recristalizado;
(b) gréos reliquiares de quartzo quase sem deformago com um
manto de recristalizacio e (c) formag8o indiscriminada de ma-
triz criptocristalina de quartzo. Essas microestruturas caracte-
rizam processos de dissolucdo e recristalizacdo dindmica. Gra-
dientes extremos de stress sfio inferidos &s margens dos veios,
préprios da ocorréncia de fragmentos de rocha encaixante e ani-
sotropias como contato veio-rocha. Vénulas de quartzo brancas,
sem grafita, cortam os veios de quartzo e apresentam texturas do
tipo crack-seal, com evidéncias de varias gerages de abertura
e fechamento. Nos grios reliquiares de quartzo dos veios mine-
ralizados ocorrem inclusdes fluidas do tipo H,0-CO,-CH, de
baixa salinidade (< 3 peso % de NaCl) com temperaturas acima
de 350°C. Nos gréos recristalizados, associados & mineraliza-
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Figura 3 ~Fotomicrografias em luz polarizada (LP), (a) intercalagdo de niveis quartzo-feldspdticos e micdceos definindo a foliagio
milonitica (S, ,) nos metagranitos: (Vg) grdos reliquiares de feldspato potdssico, (Ng) grdos recristalizados de feldspato potds-
sico, (Mu) muscovita I, (Qz) quartzo. (b) bandamento hidrotermal nos filonitos. Bandas de clorita (C ), bandas de uma mistura
clorita+muscovita (Mu+Cl) e bandas de muscovita (Mu), detalhe para grdo de turmalina (Tu). (¢c) Grafita filonito. Lentes de
quartzo (Qz) envoltas por muscovita (Mu) e clorita (Cl). Grafita (Gr) substitui os filossilicatos ao longo da foliagdo.

¢80, ocorrem inclusdes fluidas do tipo H,0-CO,, de mais baixa
temperatura < 300° C e salinidade varidvel entre 3 ¢ 15 peso %
de NaCl. (Mesquita ef al. a, em preparacio).

Mica Branca A mica branca é um mineral indice tanto nos
metagranitos encaixantes quanto nos milonitos ¢ filonitos da
ZCC, pois as variedades texturais e quimicas marcam os dife-
rentes estagios de interagdo fluido-rocha e deformagfo. Foram
realizadas 68 analises em 47 grios de mica branca, provenientes
de 11 amostras diferentes.

Nos metagranitos, duas geracdes de mica branca sdo obser-
vadas: porfiroclastos de mica branca I e mica branca Il na ma-
triz. Os porfiroclastos de mica branca I marcam a foliagdo S,
(Fig. 3A). Apresentam deformacfo intracristalina, como kink
bands, e limites irregulares com sombra de pressdo preenchida
por quartzo, mica branca II e microclinio. A composi¢8o quimi-
ca obtida para a mica branca I é intermediéria entre os membros
muscovita e ferri-muscovita, segundo a classificacio de Guidot-
ti (1987, Fig. 4), com os valores mais elevados de Al".

A mica branca 1l ocorre como produto da recristalizac8o
dinfimica da mica branca I. Apresenta uma zonagio composi-
cional irregular, com porg@es do griio com composigio quimica
semelhante & mica branca I ¢ por¢des tendendo ao componen-
te final ferri- fenglta (Fig. 4). Os gros ndo zonados apresentam
composigio quimica intermediaria entre os termos zonados. As
porgdes ferri-fengiticas da mica branca II, quando comparadas
com a mica branca I, sdo mais enriquecidas em Si e Fe,+Mge
empobrecidas em Al , (tabela 2).

Conforme a classi cago de Velde (1985, Fig. SA e B), a
mica branca tanto no protolito quanto nos milonitos e filonitos,
situa-se na linha de solugéo sélida muscovita-fengita. Na figura
SA observa-se a composigo mais fengitica da mica branca I1
dos metagranitos.

No milonito precoce, caracterizado por intensa alteragfo fi-
lica, ocorre a formago indiscriminada de mica branca, gerando
uma matriz criptocristalina, que envolve restos de feldspatos e
bandas de quartzo. Em locais de sombra de pressfo, onde a ten-
sdo cisalhante é menos intensa, ocorrem porfiroblastos de mica
branca, os quais apresentam uma zonagfo composicional entre
muscovita e ferri-fengita, semelhante & mica branca Il nos meta-
granitos, porém com valores bem elevados de Fe, (F ig. 4). Nos
milonitos, algumas anélises de mica branca apresentam compo-
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Figura 4 — Mica Branca da Zona de Cisalhamento Cachimbo
no Sistema Al ™ — Al @) — Fe  +Mg, conforme classificacdo de
Guidotti, (1987). FMu - ferri-muscovita, Mu - muscovita, Feng
— fengita, Ffeng — ferri-fengita. A paragonita ndo estd represen-
tada no diagrama.

2R’

Figura 5 — Representagdo quimiogrdfica da mica branca na Zona
de Cisalhamento Cachimbo conforme diagrama MR> -2R° — 3R?,
Velde (1985). MR’ = Na+K+2Ca; 2R’ = (Al ) - MR’ /2; 3R’ =
(Fe+Mg)/3 (4) Mica branca nos metagranitos; (B) mica branca
nos milonitos e filonitos. Simbolos conforme figura 4.
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Tabela 2 — Resultados das andlises quimicas (peso %) por microssonda eletronica de mica branca de metagranitos, milonitos e
filonitos da ZCC. Valores de Ca, Ba, Mn e Cl estdo abaixo do limite de detecgdo (nd). Simbolos: paragonita-estaurolita (prg-est),
Jfengita-granada (feg-grn), alteragdo de granada (alt. grn) e de estaurolita (alt. est). (a) e (b) na numeragdo do grdo referem-se a

grdos zonados.
Metagranito milonito precoce prg-est filonito | feg-grn filonito | fengita filonito
M. brancal M. branca Il alt. grn alt, est
Gréo 1 2 5 8 a__1lb 13 14a__ 14b 152 Isb 22 23 24 18 19 20 2 2 23 24
Si02 | 46,53 46,80 4553 45,66 4945 4649 4996 47,28 47,23 4874 4738 46,10 4554 47,85 49,18 SLI1 4957 47,65 4812 47,64 48,70
TiO; { 092 1,05 132 1,52 021 09 001 071 056 020 043 040 036 047 003 005 006 032 nd 007 005
ALO; | 33,11 3298 3420 33,08 2633 3294 2622 2605 30,75 2542 3040 3597 3621 37,08 30,64 2823 29,18 30,58 31,81 3305 3146
FeO | 253 219 203 204 484 250 430 721 465 758 48 078 066 075 175 277 299 262 1,76 132 187
MgO | 1,07 1,09 074 093 287 1,08 343 1L14 027 1,03 033 062 052 05 212 25 261 1,78 171 145 1,85
Na,O | 026 o040 051 050 006 039 007 004 010 004 010 1,61 1,70 143 019 075 021 018 021 026 0,19
K.O {1094 1097 1063 1083 1087 1092 1129 11,07 1094 1096 1091 900 859 827 1099 10,14 1064 10,85 10,62 10,84 10,84
F nd nd nd nd nd nd nd 0,09 nd0 0,09 050 022 057 031 nd nd nd nd nd nd nd
Total | 9548 9558 9522 94,66 94,94 9546 9561 9440 9493 9501 94,93 9474 93,82 9658 9520 9593 9565 94,11 94,40 9503 9528
Formula estrutural com base em 22 oxigénios
Si 624 626 611 618 675 624 677 664 645 679 648 6,13 610 619 657 678 663 648 647 637 650
AY Dz 174 189 182 125 176 123 136 1,55 120 152 187 190 181 143 122 137 152 153 163 1,50
Ti 009 011 013 015 =nd 009 nd 007 006 002 004 004 004 005 nd nd nd 003 nd nd nd
Al | 348 347 354 345 299 346 296 295 340 297 338 377 38 384 340 320 323 338 352 358 346
Fé 028 025 023 023 055 028 049 08 053 08 056 009 007 008 020 03t 033 03 020 015 021
Mg {021 022 015 019 058 022 069 024 005 021 007 012 010 011 042 051 052 036 034 029 037
Na [ o007 o010 013 013 002 010 002 000 003 00l 003 042 044 036 005 019 005 005 005 007 0,05
K 1,87 1,87 1,82 1,87 1,89 1,87 1,95 1,98 191 195 1,90 1,53 147 136 187 1,72 18 1,88 1,82 1,85 1,85
F nd nd nd nd nd nd nd 004 nd 004 022 009 025 013 nd nd nd nd  nd  nd  nd
T(cat) | 14,02 14,02 1402 1403 14,06 14,04 14,12 14,13 13,99 1408 13,99 1398 13,96 1380 1397 1396 1399 1400 1395 13,97 13,96

si¢8o mais ferri-fengitica (Fig. 4).

Nos filonitos, sdo individualizadas duas variedades de mica
branca, paragonita e muscovita-fengita. A paragonita ocorre na
matriz e como produto de alteragdo da albita nos paragonita-
estaurolita filonitos. Além do Na, caracteriza-se pelos valores
mais elevados e Al (tabela 2).

A muscovita—fe&t{gita ocorre na matriz dos fengita-granada
filonitos. Nos fengita filonitos ocorre tanto na matriz quanto
como produto de alteragfio de granada e estaurolita (Fig. 3b
e 10). Os termos mais fengiticos, com valores de Mg de até
0,5%, ocorrem na matriz. Os produtos de alteracfio de granada
e estaurolita apresentam termos intermedidrios entre muscovi-
ta ¢ fengita.

E possivel observar dois trends quimicos principais para

a mica branca, exceto a paragonita (Fig. 4). O primeiro cor-
responde & mica I e II nos granitos e milonitos, com lamelas
variando entre os termos muscovita e ferri-fengita e valores
mais elevados de Al ¥. O segundo frend corresponde a mica
nos filonitos, com termos variando entre muscovita e fengita,
com tendéncia & composi¢o fengitica e valores mais elevados
de Mg. Verifica-se que a mica branca apresenta grande hetero-
geneidade composicional nas rochas estudadas.
Clorita Diferentes geragSes de clorita com composi¢des qui-
micas variadas sdo observadas nas rochas estudadas ao longo da
evolugio da ZCC. Foram realizadas 29 analises de clorita em 27
grios de seis amostras representativas.

Nos metagranitos, a clorita deve ser produto de transfor-
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magdo pseudomérfica de biotita, com associag8o clorita, mica
branca, rutilo e zircio, pois apresenta caracteristicas Opticas de
biotita como pleocroismo entre marrom e bege. No entanto, to-
das as analises apontam para uma mistura finamente intercalada
de clorita-mica branca Il e pode ser classificada como chamosita
magnesiana (cf. Bayliss, 1975) ou brunsvigita (cf. Foster 1962,
Fig. 6). Algumas lamelas apresentam-se zonadas quimicamente
com porgdes mais ricas em Fe e outras mais ricas em Mg (Fig.
7A). As lamelas ndio zonadas podem apresentar variagdes entre
os dois tipos de composigdo.

O carater metamorfico da clorita, tanto no protélito granitico
como nos filonitos, pode ser visualizado no diagrama de Velde
(1985, Fig. 8). Também se observa, neste mesmo diagrama, o
carater mais magnesiano da clorita que ocorre na matriz do fen-
gita filonito.

Nos filonitos, a clorita ocorre em diferentes sitios estruturais,
marcando varias geragbes: porfiroblastos (clorita I); na matriz
(clorita IT); como produto de altera¢do de granada e estaurolita; e
em vénulas monomineralicas. Os porfiroblastos de clorita fazem
parte da paragénese clorita, estaurolita ¢/ou granada, paragonita
e turmalina. (tabelal). Os porfiroblastos tipo peixe, (mica fish),
tém deformagfo intracristalina ¢ os limites das lamelas so irre-
gulares (Fig. 7B). Os grfios sdo marrom avermelhados (em luz
natural) e levemente pleocrdicos, cor caracteristica da biotita,
contudo as analises apontam, novamente, para uma mistura de
muscovita-clorita e muscovita. Na matriz ¢ como produto de al-
teracdo de granada e estaurolita, as lamelas sfo incolores e mui-

4]




Alteragédo metamorfico-hidrotermal nos depasitos de ouro tipo-veio de-porto nacional, TO, Brasil: evidéncias de quimica mineral
e microestruturas na zona de cisalhamento cachimbo.

to pequenas (Fig. 3B). As vénulas de clorita sfo discordantes da
foliagdio S, Esta clorita ¢ verde clara, pleocroica, classificada
como chamosita magnesiana a chamosita alumino-magnesiana
(cf. Bayliss, 1975) ou brunsvigita a ripidolita (Fig. 6).

A principal caracteristica da clorita, tanto nos metagranitos
como nos filonitos, ¢ a heterogeneidade composicional (tabela
3). A clorita dos metagranitos apresenta os valores mais altos de
Si e os valores mais baixos de Al". A razdo Fe/Mg é alta, entre
1,33 e 2,48, provavelmente pela substitui¢fio incompleta da bio-
tita por clorita. No fengita-granada filonito, a clorita tem alto Si,
baixo Al ,, 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 Al¥, com Fe/Mg alta, entre 1,29 ¢ 1,8 (prova-
velmente pela substituigdo incompleta da biotita por clorita). A
clorita proveniente de alteracio da granada tem valores altos de
A, baixo Si e Fe/Mg entre 1,5 e 1,52. A clorita proveniente de
alteragfo da estaurolita tem valores bem heterogéneos, com Al
entre 2,31 e 4,04, AlY entre 2,61 ¢ 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 razfio Fe/Mg mais baixa, entre
0,67 a 1,25. As vénulas monomineralicas de clorita tém valores
altos de Fe e Al ;, ¢ Fe/Mg entre 1,55 a 1,63.

No diagrama Al" / Fe/(Fe+Mg), mostrado na figura 9, pode-
se notar que Al tem uma correlagdo positiva com Fe/(Fe+Mg),
como ja observado por Foster (1962) ¢ Zhang & Fyfe (1995),
dentre outros. Observa-se uma correlagio direta entre Al e Fe,
por um lado, e Si*" e Mg por outro, como ja descrito por Cathe-
lineau & Nieva (1985), em que a substituigdo do Si** pelo AlV¢é
associada a mudangas no tamanho de cations ou ajuste estrutural
na clorita. Isto permite o fon Fe?" substituir o Mg na estrutura
do mineral. Trés trends positivos podem ser individualizados
na figura 9: (1°) retne a clorita mais férrica dos metagranitos
e paragonita-estaurolita filonitos; (2°) clorita do fengita-gra-
nada filonitos, alteracfio de granada e vénulas posteriores; (3°)
da clorita mais magnesiana nos fengita filonitos e alteracio de
estaurolita. Préximo da zona mineralizada, a relagdo entre as
rochas menos deformadas (metagranitos) e as mais filonitizadas
(fengita filonitos), mostra um acréscimo relativo no contedo de
magnésio ¢ uma diminui¢io no contetido de ferro (Fig. 9). As
vénulas posteriores, contudo, tem valores altos de ferro.

Granada e Estaurolita Em granada, foram realizadas oito ana-
lises em gréos diferentes de duas amostras e em estaurolita apenas
duas analises em um gréo, sem um bom fechamento quimico,
devido ao alto grau de transformagio em clorita e muscovita.

A granada forma niveis de porfiroblastos orientados segun-
do a foliagdo S, no fengita-granada filonito, ou estd inclusa
em estaurolita. Os gréos estfo parcialmente transformados em
muscovita fengitica, clorita e calcita e apresentam sombra de
pressdo assimétrica preenchida pelos mesmos minerais. Trata-se
de almandina (Deer ef al. 2002), que apresenta a seguinte com-
posigdo: 73,5 a 79 mol % de almandina (média 75,9 mol %);
10,5 a 14 mol % de piropo (média 12,5 mol %); 5 a 11 mol %
de espessartita (média 6,5 mol %); 2,4 a 8 mol % de grossularia
(média 5,0 mol %).

A estaurolita ocorre como porfiroblastos prismaticos de 5cm
de comprimento no paragonita-estaurolita filonito (Fig. 10). Os
gréos orientados segundo a foliagdo S, sdo mais deformados
tipo augen, enquanto os grios que fazem angulo com a foliagfio
s@o menos deformados, mais euédricos. Sombras de pressio sdo
comuns, preenchidas por clorita, muscovita, calcopirita e esfa-
lerita. Vénulas monomineralicas de pirita podem delimitar os
limites dos gréios (Fig. 10). A estaurolita apresenta inclusdes de
granada e turmalina e trilhas de rutilo, titanita, apatita e monazi-
ta. A turmalina inclusa mantém a orientacéio preferencial a folia-

¢do da matriz. Os porfiroblastos estfo parcial ou totalmente
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Figura 6 — Classificacdo da clorita na Zona de Cisalhamento
Cachimbo, conforme diagrama Si — Mg/(Mg+Fe) de Foster
(1962).

Figura 7 - (A) Imagem de elétrons vetroespalhados de lamela de
clorita com zonagdo composicional Fe - Mg nos metagranitos da
Zona de Cisalhamento Cachimbo. (B) Porfiroblastos tipo mica
fish de clorita (Cl) assimétrico, marcando a superficie S da folia-
¢do milonitica S, ,, no paragonita-estaurolita filonito. Os planos
de clivagem sdo dilatados com formagdo de muscovita (Mu) e
clorita Il (C11I). A sombra de pressdo é composta por Mu e Cl I,
que marcam igualmente a superficie C da foliagdo milonitica S,
. Grafita (Gr) ocorre substituindo muscovita e clorita.

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

Turmalina  Em turmalina, foram realizadas 26 analises em
15 grios de quatro amostras diferentes. A turmalina ocorre em
todos os filonitos, na matriz ou como inclusdo em estaurolita. Os
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Mg

Figura 8— Diagrama Al — Fe — Mg conforme Velde (1985). O cam-
po entre as linhas caracteriza clorita metamdrfica, evidenciando
este cardter para todas as amostras analisadas tanto metagranito
como rochas de cisalhamento. Simbolos conforme figura 6.

Al ™
A
27 A
i
2,4 n

? N g
2,17
"

1,8 T T T
04 0,5 0,6 0,7
Fe/(Fe+Mg)

Figura 9 — Diagrama da variagdo de Aliv em relacdio as razdes
de Fe/(Fe+Mg) na clorvita da Zona de Cisalhamento Cachimbo.
Simbolos conforme figura 6.

gréos sfo orientados segundo a foliagdo, mesmo como inclusdes
€ muitos apresentam sombra de pressfio preenchida por musco-
vita e clorita (Fig. 11).

Quimicamente, a turmalina pertence a série de solucfo soli-
da Schorlita-Dravita (NaFe3Alg(BO,)3Si6018(0OH)4 - NaMg
Alg(BO,)38i6018(0H)4), conforme a classificagfio de Deer et
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 ndo apresenta quantidades apreciaveis de Fe’*,
conforme discutido por Henry & Guidotti (op. cit.).

Os grios de turmalina apresentam-se zonados ou nfo, com
dois padrdes de zonagfio. A zonagfo tipo 1 tem nucleo verde
claro e borda marrom escuro em luz natural. Os limites entre
nucleo e borda sfo bem definidos. Quimicamente, o niicleo é
enriquecido em Si e Fe ¢ a borda enriquecida em Mg, Ca e Ti
(tabela 4). A substituig8o principal, que parece ter ocorrido do
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Figura 10— Fotomicrografia em LP de parte de um porfiroblasto
de estaurolita concordante com a foliacdo (S, ) marcada por clo-
rita (CI), paragonita (Pg), turmalina (Tu) e quartzo (Qz). Sombra
de pressdo preenchida por clorita, muscovita, calcopirita (Cc) e
esfalerita (Sp). Vénulas de pirita (Py) marcam o limite inferior do
porfiroblasto.

Figura 11 — Fotomicrografia em luz natural (LN) de gréos de
turmalina (Tu) orientados segundo a foliagdo milonitica (S ).
Detalhe da zonagdo quimica tipo 2, com micleo mais escuro (Nu)
e borda mais clara (Bd). Sombra de pressdo (Sp) indicada.

centro para a borda da turmalina tipo 1, foi Fez*y = Mgy, em que
y € um sitto octaédrico (cf. Henry & Guidotti 1985).

A zonagfo tipo 2, mais comum, tem nticleo verde azulado
escuro e borda marrom claro (Fig. 11). O nucleo é enriquecido
em Si, Fe, Ti e Na, a borda enriquecida em Al e Mg. A substitui-
¢8o possivelmente ocorrida do centro para a borda do tipo 2 foi
Nay + Fe“y = ng+Aly, em que x representa o sitio dos élcalis
ey ¢ um sitio octaédrico. Independente do tipo de zonagfo, a
maior variagdo nos grios de turmalina ¢ na razfo Fe/Mg, no
ntcleo entre 0,7 e 1,4 e na borda 0,47 a 0,55.

Conforme figura 12, o nicleo da turmalina tipo 1 tem um
enriquecimento de Fe e Al e o nicleo da turmalina tipo 2 é rela-
tivamente empobrecido em Al A diferenga composicional entre
os grios de turmalina tipo 1 e 2 sugere que eles se originaram
em condigOes ambientais diferentes. Contudo, hd uma simila-
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Tabela 3- Resultados das andlises quimicas (peso %) por microssonda eletrénica de clovita de granitos, milonitos e filonitos da ZZC.
Valores de Ca, Ba, Mn, Cr e Cl estdo abaixo do limite de detec¢do (nd).Simbolos: paragonita-estaurolita (prg-est), fengita-granada
(feg-grn), matriz (Mtz), alteragdo de granada (alt. grn) e de estaurolita (alt. est). (a) e (b) na numeragdo do grdo referem-se a grdos
zonados. T1 e T2 referem-se aos resultados de temperatura pelo geotermémetro da clorita conforme Cathelineau (1988) e Jowett

(1991), respectivamente.

metagranitos Feg-grn filonito Prg-est filonito Fengita filonito
matriz porfiroblast Mtz l alt. grn f alt, est vénulas

grios 2a 2b 3 6 7 9a 9b 18 19 12 14a 14b 23 25 17 10 126 21 22
Sio, 27,62 25,20 26,17 2433 27,24 24,68 24,38 26,65 2672 2547 23,90 2598 2543 24,80 24,09 2693 26,75 2441 2447

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
ALO; 18,75 20,26 19,50 21,18 19,18 21,95 23,16 18,84 1862 1981 21,32 1928 1956 20,70 21,07 2031 1985 2099 21,63
FeO 27,02 30,12 28,93 34,50 2543 2748 2741 2859 2878 30,75 31,53 30,05 30,54 29,88 3148 2501 26,07 30,61 3037
MnO 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 1290 12,33 12,04 12,54 11,03 9,84 11,24 1126 11,19 10,21 13,54 13,69 10,53 10,48

Ca0 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 0,11 0,07 0,05 0,04 0,07 nd

K,0 0,29 0,09 0,13 nd 0,33 nd nd 0,22 017 028 nd 0,37 nd nd Nd 0,52 0,33 nd nd
¥ 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 8781 8795 87,22 87,64 8733 8725 8747 8750 8791 87,15 87,38

Férmula estrutural com base em 28 oxigénios

Si 5,98 532 569 535 5,75 5.28 519 573 575 5,53 5,27 5,65 5,56 541 5,29 5,69 5,66 535 5,33
ALY 2,02 2,48 2,31 2,65 2,25 2,72 2,81 2,27 2,25 247 2,73 2,35 2,44 2,59 2,71 2,31 2,34 2,65 2,67

Ti 0,09 ne 0,19 nd 0,09 nd nd 0,12 0,04 nd nd 0,04 nd nd nd 0,08 0,08 nd nd
AlM 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
Mn 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
T(cat) 19,58 19,88 19,65 19,87 19,82 1994 1989 19,80 1987 1993 1996 1989 19,92 1994 1988 1977 1983 1993 19,90
T\(°C) 2714 346,0 3189 3764 3057 3822 3969 311,3 3078 3444 3869 3250 3394 3632 3835 3157 320,7 3734 3766
TH(°C) 281,7 3570 3296 3877 3163 3935 4083 3219 3184 3554 3983 3357 3503 3743 3950 3264 3314 3847 3879

ridade quimica nas bordas tanto da turmalina tipo 1 como da
tipo 2, sugerindo que as bordas dos dois tipos podem ter sido
formadas sob condi¢des fisico-quimicas analogas.

Carbonato  Em carbonato, foram realizadas 17 anéalises em
trés amostras. O carbonato estd ausente nos metagranitos e milo-
nitos. Ocorre na ordem de 3% nos filonitos, nos seguintes sitios
estruturais: (a) agregados de carbonato e paragonita, com grios
bem formados, marcando a foliagéo S ,, no paragonita-estauro-
lita filonito. Pode ocotrer grafita em limite de grio de carbonato;
(b) carbonato, muscovita e clorita como produto de alteragio da
granada no fengita filonito e, (c) vénulas de carbonato, de di-
versas geragdes, concordantes ou discordantes da foliagdo S .
As vénulas discordantes tém estrutura tipo crack-seal com duas
geragdes de carbonato. Quartzo, pirita e calcopirita podem estar
associados as vénulas.

O carbonato € do tipo calcita e apresenta valores de CaCO,
entre 95 ¢ 99%, de MnCO, entre 0,07 a 2,11%; de FeCO, entre
0,06 € 0,44%; e de Mg CO, entre 0,03 a 0,45%. As principais
substituigdes ocorrem entre CaCO, e MnCO,. O carbonato que
ocorre com sulfetos nas vénulas apresenta-se quimicamente
muito variado.

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

Anélises 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. O
grau da ordem e grau de cristalinidade progressiva do grafita é
proporcional ao aumento das condi¢des metamorficas, os quais
provocam variagdes no diémetro do plano basal principal deste
mineral (Pasteris & Wopenka,1991; Wopenka & Pasteris,1993).

As amostras de grafita da ZCC foram analisadas na regifo
de primeira ordem do espectro. O espectro mostra a banda G, ou
banda do grafita, a 1584 cm™ e a banda D, a 1355 cm’!, com o
pico muito pouco desenvolvido. A banda D,, a 1620 cm, ndo
é observada. A razéio R? (D /(G+D +D,) é 0,46 (cf. Beyssac et
al. 2002).

Segundo Beyssac et al.(op. cit), a banda D, ocorre somente
em grafita com carbono pobremente ordenado, ndo sendo o caso
do grafita estudado. O espectro estudado é compativel com o
espectro de grafita de metamorfismo de ficies anfibolito, zona da
estaurolita, (Pasteris & Wopenka, op.cit.), e o valor de R? compati-
vel com temperaturas de 500° a 550°C (cf. Beyssac et al. 2002).

Revista Brasileira de Geociéncias, volume 36 (1- suplemento), 2006




Maria José Mesquita et al.

Suifetos e ouro  Em pirita foram realizadas 14 andlises em
cinco amostras e em calcopirita, seis andlises em trés amostras.
A pirita € o sulfeto dominante nos filonitos e veios de quartzo
mineralizados. A calcopirita ocorre em equilibrio com a piri-
ta, ou como produto de alteracfo desta. Tragos de arsenopirita,
esfalerita e galena ocorrem bordejando os grios de calcopirita.
Duas gerages de pirita séo observadas: pirita I e pirita II. A pi-
rita I ocorre como gréos isolados ou associada & calcopirita em:

Al

Turmalina;

Né&o zonada

zonada tipo 1 -nlicleo
zonada tipo 2-nticleo
zonada tipo 1 e 2 -borda

vy& e

Dravita sem alcalis

schorita /2
Burguerita Dravita
A 3 7
/ / Uvita
Fe (t) Mg

Figura 12 — Diagrama Al-Fe, -Mg (proporgdo molecular) para
turmalina, conforme Henry & Guidotti (1985). Alguns membros
finais sdo colocados como referéncia. Campos conforme os au-
torves: (1 e 2) granitos, (3) granitos oxidados, (4) metapelitos
contendo fase saturada em Al; (5) metapelitos ndio contendo fase
saturada em Al

¢l

(a) vénulas de carbonato; (b) sombra de pressio de estaurolita
¢ granada (Fig. 10) e, (c) disseminada em niveis grafitosos. A
pirita I tem valores de Fe de 33,24 a 33,92% e S entre 66,04
¢ 66,75%. Quando associada a 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-
crovénulas monominerélicas na interface de niveis quartzosos e
niveis micaceos, 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 ¢ 0,06ppm.

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

DISCUSSAO O termo “metamorfismo-hidrotermal” é muito
controverso na literatura geoquimica, pois engloba dois proces-
sos de alteragdo: alteragfio hidrotermal, envolvendo mudangcas
mineralogicas e quimicas a partir de interagfo fluido-rocha (Vel-
de, 1985) ¢ metamorfismo dindmico. Em zonas de cisalhamento
ducteis, as transformagdes mineralogicas ocorridas refinem ca-
racteristicas de ambos 0s processos. Na falta de um termo para
melhor conceituar esses processos, o termo “metamorfismo-
hidrotermal”, ¢ aqui utilizado para a alterago controlada por
tensdo cisalhante e pressdio de fluidos, conforme sugerido por
Shelley (1993). Os conceitos de facies e zona de metamorfismo
s8o aqui emprestados dos estudos de metamorfismo regional, ou
Barroviano. No entanto, uma representagdo mais completa de

Tabela 4 — Resultados das andlises quimicas (peso %) por microssonda eletrénica de turmalina de filonitos da ZCC. Simbolos (Nc)

nucleo do grdo e (Bd) borda.

Prg-est filonito Feg-grn filonito Fengita filonito
Est. l Nivel Mb e gzo Nivel de quartzo Nivel carb. Nivel grafitoso
Grdo | 16 Ini  Tbd 2n1 2bd  Sni Sbd  6nl  6bd 80l 8bd 14 15 13 3ni 3bd  4nl 4bd 10nl 10bd 12al 12bd
SiO; | 367 363 364 352 361 357 360 361 360 356 361 363 358 367 359 357 359 361 362 359 360 365
TiOy | 654 030 041 109 080 1,i3 071 016 076 123 074 077 045 044 1,59 081 1,04 0,79 078 076 071 076
ALO; 1 345 33,0 347 311 339 312 339 355 340 307 33,1 334 33,3 344 308 339 31,7 332 323 34,0 31,7 33,
FeO 640 766 593 847 613 881 630 887 644 826 613 714 799 663 879 625 807 621 813 647 795 6,54
MgO | 637 621 647 647 667 622 669 3,68 659 653 674 664 554 674 614 653 639 668 638 667 649 667
CaO J o068 012 057 089 056 047 053 007 059 071 052 09 051 063 038 053 068 041 053 050 061 041
Na,O | 202 2,19 1,91 208 196 229 206 168 202 221 222 180 221 194 229 207 214 217 231 208 226 214
Total | 874 859 85 855 861 860 862 861 865 854 857 872 860 876 859 859 861 857 868 864 858 86,3
Formula estrutural com base em 31 oxigénios
Si 745 7,54 743 743 741 7,49 739 747 138 1,51 747 743 746 744 753 137 1,50 747 749 1,37 153 752
Al 1824 806 836 7,75 820 7,72 822 865 822 764 808 806 817 821 762 825 7,79 809 787 823 7,80 803
Fe()] 100 133 1,00 1,50 1,05 155 1,08 1,53 111 146 1,06 1,22 1,39 1,12 1,54 1,08 141 1,07 141 111 139 113
Mg | 193 1,92 1,97 204 204 195 2,05 1,13 202 205 208 203 1,72 2,03 1,92 201 1,9 206 197 204 202 205
Ti 008 005 006 017 012 018 0lt Nd 012 020 012 012 007 007 025 013 016 012 012 012 011 0,2
Ca | 015 nd 012 020 012 011 012 Nd 013 016 012 021 011 014 009 012 015 009 012 011 014 0,09
Na o079 08 07 08 078 09 08 067 08 09 08 071 089 076 093 08 087 087 093 08 092 085
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Alteragao metamorfico-hidrotermal nos depositos de ouro tipo-veio de porto nacional, 10, Brasil: evidencias de quimica mineral
e microestruturas na zona de cisalhamento cachimbo.

facies metamorfica deveria envolver informagdes detalhadas da
composi¢fo dos fluidos e da atividade dos seus principais cons-
tituintes. A presenca de uma fase fluida aquosa no metamorfis-
mo ¢é critica na velocidade das reagBes quimicas e transporte
quimico (Bucher & Frey 1994). Por isso, sugere-se o termo “si-
milar” as condi¢des metamorficas regionais, pois as condi¢des
de temperatura podem ser similares, mas as condi¢es de pres-
s8o de fluidos sdo normalmente bem superiores, principalmente
quando a razfo fluido-rocha ¢ alta.

O termo filonito € aqui utilizado para rochas geradas em zonas
de cisalhamento dicteis por mecanismos de solugéo por presséo
e recristalizagdo. Os filonitos estdo incluidos na classificagio
de Sibson (1977) como milonitos hidratados, ricos em mica,
produzidos por efeitos combinados de redugiio de tamanho de
grio e metassomatismo. Acredita-se que os filonitos marquem,
possivelmente, locais preferenciais onde a presséo de fluidos é
igual ou maior a pressfo litostatica nas zonas de cisathamento.
Nessas condiges, os fluidos governam a reologia da rocha e
a deformag@o, acompanhada de hidrotermalismo, possibilita a
formacgdo de um bandamento hidrotermal composicional. Neste
sentido, zonas de filonitos podem ser bons guias prospectivos
de depdsitos minerais hidrotermais, pois a presenga dos filonitos
implica em intensa percolagfo de fluidos nessas estruturas.

No caso da Zona de Cisalhamento Cachimbo, foi possivel
acompanhar a evolugfio do cisalhamento e alteragfio metamor-
fico-hidrotermal a partir do protolito granitico, Suite Manduca,
até o grafita filonito ¢ os veios de quartzo auriferos.

O primeiro estdgio é marcado por uma intensa alteragdo fi-
lica e milonitiza¢8o, que gera milonitos precoces compostos por
porfiroclastos de feldspato potassico e uma matriz de muscovita-
ferrifengita, clorita e trilhas de monazita e zircfo. A partir dos
milonitos, formam-se extensas faixas de filonitos individualiza-
dos em: fengita-granada filonito ¢ paragonita-estaurolita filonito.
Ambos evoluem pata o fengita filonito, com uma paragénese bem
mais simples de muscovita-fengita e clorita. Posteriormente, sdo
afetados, por carbonatagfo e sulfetagfio, marcadas por vénulas
de calcita; vénulas de calcita-pirita-calcopirita; e vénulas mono-
mineralicas de pirita. O Gltimo estagio de alteragio metamérfico-
hidrotermal é marcado por grafitizagfo-sulfetaggo e silicifica¢8o.
Ocorre a formagdo do grafita filonito com sulfetos e ouro, que
alojam o sistema de veios de quartzotgrafita auriferos.

Pela auséncia de datagGes mais precisas do Lineamento
Transbrasiliano, duas hipdteses podem ser consideradas: (1%)
o evento tectono-metamorfico de facies granulito (2,1 Ga; Go-
rayeb et al. 2000), que afetou as rochas encaixantes, Complexo
Porto Nacional e Suite Manduca, ¢ diferente do evento que gerou
o grande sistema de cisalhamento do Lineamento Transbrasilia-
no; (2% o sistema de cisalhamento é uma evolugdo do mesmo
evento tectono- metamorfico de facies granulito. Resultados ge-
ocronologicos (Mesquita ez al. em preparacio) indicam que uma
evolugdo progressiva entre os dois eventos pode ser considerada.
Neste sentido, 0 mesmo evento metamorfico regional de facies
granulito evolui para um evento metamorfico-hidrotermal retro-
gressivo na ZCC.

Os minerais indices utilizados para determinacéo do grau do
metamorfismo-hidrotermal sdio granada e estaurolita (Bucher &
Frey 1994) e grafita (Pasteris & Wopenka 1991, Wopenka &
Pasteris 1993), indicando condi¢Bes “similares” a facies anfi-
bolito, zona da estaurolita para a ZCC. Os geotermometros da
clorita, a paragonita ¢ a turmalina s8io igualmente discutidos.

Como os milonitos precoces nfo tém minerais indices que
definam metamorfismo, os fengita-granada filonito e paragoni-
ta~estaurolita filonito sfio a seguir discutidos. Acredita-se que
esses dois filonitos ocorram sincronicamente, como uma pat-
tigdo 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 alteragio meta-
morfico-hidrotermal € seletiva, resultando em por¢Ges relati-
vamente mais enriquecidas em potdssio e magnésio, fengita-
granada filonito, e por¢des relativamente mais enriquecidas em
aluminio, paragonita-estaurolita filonito. A paragénese principal
do fengita-granada filonito € 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 tragos de
calcita (tabela 1).

Porfiroblastos  Os principais porfiroblastos nos filonitos sdo
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-cinematicos a
foliagdo milonitica S ,, nos filonitos. As evidéncias apontadas
sdo as relagOes entre porfiroblasto e foliagdo S ., (Fig. 10) e a
presenca de inclusdes de turmalina invariavelmente orientadas
segundo S .. A granada ocorre como incluséo em estaurolita ou
agregada em niveis na matriz.

Os padrGes de inclusdo em porfiroblastos podem mimetizar
a estrutura da rocha na época do seu crescimento e permite a
reconstrugdo das condi¢des metamorficas de formagio do mine-
ral (Paschier & Trouw 2005). Como as inclusGes de turmalina
ndo sfo helicoidais, os porfiroblastos de estaurolita devem ter se
formado relativamente tardios & foliag8io nos filonitos, pois ndo
sofreram rotagdes consideraveis.

O principal processo de crescimento dos porfiroblastos é a di-
fusfo, tanto em estado sélido como por fluido. O fato dos porfiro-
blastos de estaurolita serem muito grandes implica em que a taxa
de nucleaglo seja pequena e a taxa de crescimento grande (Ver-
non, 2004). Poucos sitios de nucleag8o de estaurolita devem ter se
formado para que os porfiroblastos sejam isolados e grandes. No
caso da clorita, deve ter ocorrido o contrario, pois os porfiroblas-
tos sdo muito menores (Fig. 7b e 10) e em maior quantidade.

A abundéncia de inclusSes em porfiroblastos alumino-sili-
catados ¢ atribuida & mobilidade limitada dos ions de Al. Em
condi¢bes de facies anfibolito, fons de Al sdo menos méveis que
fons de Si, Fe, Mg, K ou Ca (Paschier & Trouw 2005). A estau-
rolita e a granada devem ter crescido em sitios ricos em Al nos
filonitos da ZCC, como camadas de micas ou por¢Ges relativa-
mente mais aluminosas como o paragonita-estaurolita filonito.
A dificuldade de substituir minerais sem Al, leva estes a serem
inclusos nos porfiroblastos, como a turmalina.

Condicdes de formaciio da estaurolita e da granada  Ape-
sar de n#io se encontrar referencias de ocorréncias de estaurolita
hidrotermal em depdsitos de ouro na bibliografia especializada
(Hagemann & Brown 2000, John Ridley informagéo verbal em
outubro de 2005), outros minerais alumino-silicatados sfio encon-
trados em halos hidrotermais. Um exemplo € a cordierita ¢ a an-
dalusita, descritas no depdsito Transvaal, Australia (Hagemann et
al. 1998). Um outro exemplo ¢ a presenca de cordierita e silimani-
ta no depésito Big Bell, Australia (Phillips & de Nooy 1988).

A primeira ocorréncia de estaurolita marca a transi¢éo da fa-
cies xisto verde a ficies anfibolito, em metapelitos. A temperatu-
ra da facies anfibolito inferior é levemente superior a 500°C (cf.
Bucher & Frey 1994). O par estaurolita-granada almandina ¢é
um dos pares caracteristicos do facies anfibolito inferior e médio
(550° C). O campo de estabilidade da estaurolita, com saturagio
de quartzo e agua, tem seu mais amplo intervalo de temperatura,
entre 510° a 670°C, a pressGes de 7kbar. O campo ¢ mais res-
trito, entre 510° e 600°C, para pressdes que podem variar de 3
a 12Kbar (figura 7.3 de Bucher & Frey 1994). A mica branca
paragonita esta 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 a alta pressio de fluidos existente nessas zonas de
cisalhamento, ¢ dificil definir a pressdo litostatica. Contudo
conforme Bucher & Frey (1994), a estaurolita ndo é estavel em
metamorfismo de pressdes 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 ndo a clo-
rita) faria parte da paragénese com a estaurolita. O par estauro-
lita-biotita forma-se a partir da reagfio granada-+clorita, a 600°C
(Bucher & Frey 1994). No entanto, como n#o se obteve andlises
quimicas de biotita, ndo se tem indicios de que a temperatura te-
nha atingido 600°C, e nem foi possivel utilizar o geotermdmetro
biotita-granada.

No caso de ndo haver biotita na rocha, a decomposicdo da
clorita em rochas com quartzo (+540°C), depende da fugacidade
de oxigénio, para formar o par granada-magnetita (Bucher &
Frey 1994). No caso dos filonitos de Porto Nacional, ndo se ob-
serva magnetita, podendo indicar que a fugacidade de oxigénio
ndo tenha atingido os valores do tamp&o QFM. QOutra possibili-
dade a ser considerada € de que a temperatura de decomposigio
da clorita (540°C) nfo tenha sido atingida. No entanto, o par
estaurolita-granada evidencia mais altas temperaturas.

Condigdes de formagdo da clorita 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 al. 1993), pois os estudos
sdo realizados em rochas com temperaturas inferiores a 350°C.
Os geotermOmetros utilizados sdo Cathelineu (1988, modificado
de Cathelineu & Nieva 1985), que relaciona o aumento de Al
com aumento de temperatura, e Jowett (1991), que modifica o
primeiro introduzindo a variavel Fe/(Fe+Mg) para cloritas com
esta razdo inferior a 0,6 e temperaturas entre 150°-325°C.

Os resultados de temperatura para as cloritas da Zona de
Cisalhamento Cachimbo estfio entre 300° e 400°C (tabela 3).
Segundo o geotermometro de Jowett (1991), a clorita no me-
tagranito tem temperaturas de formagdo entre 282° ¢ 388°C.
No paragonita-estaurolita filonito, as temperaturas de formagéo
estdo entre 336° e 398°C; e no fengita-granada filonito as tem-
peraturas de formag8io 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 formagfio 350°C; como produto de
alteragio de granada entre 374° e 395°C; e como produto de
alteracfo de estaurolita entre 326° e 331° C; e nas vénulas poste-
riores entre 385° e 388°C. Apesar das analises escolhidas terem
razéio Fe/(Fet+Mg) até 0,6, os resultados apresentam incongru-
éncias como a clorita em equilibrio com estaurolita ter tempera-
tura menor que a clorita de produto de alteracdo da estaurolita.
Uma possibilidade é que os valores de temperatura mais baixos
da clorita, na rocha encaixante e porfiroblastos, podem estar
relacionados a presenca dos estratificados clorita-muscovita,
associados provavelmente as transformagdes a partir de bioti-
ta (identificada opticamente e descrita anteriormente), como o
grio 2 nos granitos (tabela 3). Outra possibilidade é que nos
filonitos mais aluminosos (paragonita-estaurolita filonito), as
variagdes de Al ndo correspondam a variagdes de temperatura,
como em um gréo de clorita, produto de alteragfo da estaurolita,
que tem temperatura de 614°C, pois o Al é muito alto 4,04.
Caritat et al. (1993) salienta que para intervalos de temperatura
superiores a 200°C os geotermOmetros da clorita tendem a su-
bestimar grosseiramente a temperatura de formagfo deste mine-
ral em até 150°C. De um modo geral, a temperatura se mantém
aproximadamente constante ao longo do intervalo de evolugéo
da zona Cachimbo. Segundo Bucher & Frey (1994), a clorita
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magnesiana pode continuar estdvel, em rochas com quartzo e
muscovita, até 650°C.

Relacionando os diagramas das figuras 4 e 9, verifica-se trés
trends positivos para clorita e mica branca: (a) a clorita ¢ a mica
branca dos metagranitos apresentam composigdes férricas e a
mica branca I e I desenvolvem um trend entre os termos musco-
vita e ferri-fengita com os valores mais altos de Al". Nos miloni-
tos precoces, a mica branca, invariavelmente zonada, apresenta
0 mesmo trend de variagfo entre muscovita e ferri-fengita; (b)
no paragonita-estaurolita filonito, a clorita, em equilibrio com
paragonita, estaurolita e turmalina, apresenta os valores mais
elevados de Fe e AlY, 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, ¢ a mica branca varia entre os termos mus-
covita e fengita. A clorita e a mica branca no fengita filonito
apresentam as composi¢cdes mais magnesianas.

A relagfio entre as rochas menos deformadas (metagranitos)
e as mais filonitizadas (fengita filonitos), proximas da minerali-
zag#o, aponta um acréscimo no conteudo de magnésio (Fig. 9)
contudo as vénulas de clorita posteriores t€m valores aitos de
ferro ¢ Al ;,. A grande heterogeneidade composicional tanto da
clorita como da mica branca, nas rochas estudadas, evidencia a
formagdo destes minerais em ambiente hidrotermal provavel-
mente ndo tamponado, podendo indicar igualmente que os prin-
cipais processos de deformagdo foram deslizamentos intercris-
talinos e dissolugio por pressfo (pressure solution) em estado
de desequilibrio. Velde (1991) salienta a importincia de longos
periodos de duragfio do processo de difusdo para a homogenei-
dade composicional da clorita (estudo realizado em clorita dia-
genética), o que ndo ocorre em alteragfo hidrotermal.

Ambiente de formaciio da turmalina A turmalina é um im-
portante mineral hidratado de boro, que ocotre como uma fase
acessoria em rochas igneas, metamorficas e hidrotermais. Tem
um intervalo de estabilidade grande, da diagénese a facies gra-
nulito (Kawakami 2001). A desestabilizag8o da turmalina ocor-
re entre 620° e 650° C, coincidindo com o decréscimo de boro
em rocha total, estudado em Maine ¢ Kodiak-Valdez, Alaska
(Moran ef al. 1992). O boro nos fluidos tem um papel impor-
tante em abaixar a temperatura solidus e a viscosidade das fu-
sBes em terrenos granuliticos-migmatiticos (Kawakami 2001),
¢ a atividade do boro nos fluidos ¢ fortemente controlada pela
estabilidade da turmalina. Na Zona de Cisalhamento Cachimbo,
a turmalina ocorre nos filonitos e as zonagdes quimicas refletem
as mudangas ambientais ao longo da evolugio desta.

O diagrama de Henry & Guidotti (1985, Fig. 12) € aqui uti-
lizado no sentido de fornecer informagdes quanto as condigdes
fisico-quimicas em que se formou a turmalina. No entanto, os
proprios autores salientam que os campos determinados para os
diferentes litotipos nfio sfio sistematicos para rochas hidroter-
malizadas. Portanto, nfo foram utilizados para definir tipo de
rocha. Conforme Figura 12, o nicleo da turmalina tipo 1 tem
um enriquecimento relativo em Fe e Al, tendendo ao campo dos
granitos (campos 1 e 2), enquanto o niicleo da turmalina tipo 2
¢ relativamente empobrecido em Al e tende a se concentrar no
campo (5) de rochas que ndo contém fase saturada em aluminio.
A diferenca composicional entre os gréos de turmalina tipo 1 e
2 sugere que eles se originaram em condi¢Ges ambientais dife-
rentes. Contudo, ha uma similaridade quimica nas bordas tanto
da turmalina tipo 1 como da tipo 2, sugerindo que as bordas dos
dois tipos podem ter sido formadas sob condigSes fisico-qui-
micas andlogas, no campo de rochas que coexistem com fases
saturadas em aluminio. A composicdo nas bordas das turmalinas
tipo 1 e tipo 2 mostra um aumento relativo de magnésio, o que
pode especulativamente refletir a composi¢do dos minerais em
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equilibrio com a turmalina, como muscovita-fengita e clorita re-
lativamente mais magnesiana no fengita filonito.

Geotermometria e ambiente de formacio do grafita o
espectro estudado do grafita na ZCC é compativel com o es-
pectro de grafita de metamorfismo de facies anfibolito, zona da
estaurolita, conforme, Pasteris & Wopenka (1991) e Wopenka &
Pasteris (1993), e o valor de R? compativel com temperaturas de
500° a 550°C (cf. Beyssac et al. 2002).

O grafita estd em equilibrio com quartzo nos veios mine-
ralizados, indicando que a ZCC manteve as condi¢des de tem-
peratura ao longo de sua evolugfo. Os resultados obtidos em
grafita corroboram os dados da analise estrutural e cinemética,
que indicam que a formag#o do sistema de veios ¢ sincrbnica a
formag8o dos filonitos (Mesquita, 1996).

O forte controle da temperatura no grau de cristalinidade
do grafita é ha muito tempo reconhecido e amplamente utili-
zado (Tuinstra & Koening 1970, Grew 1974, Beny-Bassez &
Rouzaud 1985, Pasteris & Wopenka 1991, Wopenka & Pasteris
1993, Luque et al. 1998, Pasteris 1999, Beyssac et al. 2002).
O geotermdmetro da matéria carbonosa combina beneficios de
facil aplicabilidade com o de irreversibilidade da transformaggo
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-equilibrios durante o retrometamorfis-
mo (Beyssac et al. 2002).

Conforme Pasteris (1999) hé basicamente dois tipos gene-
ticamente diferentes de grafita: (1) grafita metamorfico, gerado
por metamorfismo de matéria orgénica in sifu 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 pod. S6
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 ¢ o fator principal na formagéo de veios de
grafita. Esta controla nfo s6 o estado de saturagéio do grafita no
fluido aquoso e a espécie de carbono no fluido carbonico, como
o grau de cristalinidade do grafita que precipita de um desses
fluidos (Pasteris 1999). A precipitagfio 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, ¢ possivel estimar a fugacidade de oxigénio
(fO,) de precipitagio deste a partir de um fluido rico em G-C-
O-H, conforme Connolly & Cesare (1993). A fO, estimada ¢ de
10%a 500°C a 102 a 550°C.

Ambiente de formacio dos sulfetos ¢ mecanismos de preci-
pitacéio do grafita e ouro A paragénese grafita, quartzo, pirita
e calcopirita caracteriza o grafita filonito.

A pirita, a baixas pressdes, tem a estabilidade termal maxi-
ma a 742°C (£1°C) no sistema Fe-S (Vaughan & Craig 1997).
Conforme os mesmos autores, no sistema CuFe-S, o par pirita-
calcopirita € estdvel at€ 550°C a uma atividade de enxofre (aS,)
de 10%a 10,

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 composigio entra no campo de
estabilidade do grafita e o fluido atinge a saturac8io. Os princi-
pais mecanismos de formagfio do grafita sfo: (a) variagdes de
temperatura, (b) descompressdo em zonas de falha, (¢) mudan-
¢as na composicio do sistema levando igualmente a saturag@o
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do grafita (Pasteris 1999).

As mudangas podem ocorrer principalmente por reagdes de
hidratag8o, variagSes nas condigdes de fugacidade de oxigénio,
ou mistura de diferentes fluidos contendo carbono (French 1966,
Frost 1979, Connolly & Cesare 1993, Luque et al. 1998).

Os dados obtidos, somados aos estudos realizados em inclu-
sOes fluidas (Mesquita ef al. a em preparagdo) permitem uma
discussfo das diversas possibilidades, tanto de precipitagdo do
grafita como do ouro:

- no grafita filonito, mudangas na granulacio e textura da
rocha, proprias da milonitizagfo € processos de strain softening
(Pasteris & Wopenka 1991), podem ter levado a substituigdo
pervasiva de carbonato e filossilicatos em grafita;

- as reagOes de hidratagio podem ser consideradas importan-
tes na formago do grafita e do ouro nos veios de quartzo. Dois
tipos de inclusdes foram identificadas nos mesmos sitios estrutu-
rais em quartzo, o tipo AC contendo H,0-CO, e baixa salinidade
e o tipo A contendo H,O e salinidades variadas. A mistura destes
dois fluidos seria um fator importante no abaixamento de tempe-
ratura e precipitagdo de grafita e ouro. Conforme Pasteris (1999),
a altas temperaturas, um pequeno abaixamento de temperatura,
na ordem de 50° C, pode levar a precipitagio de grafita;

- a auséncia de evidéncias de efervescéncia (boiling) nas in-
clusdes fluidas estudadas (Mesquita et al. a em preparagio), a
descompressdo em zonas de falha ndo é apontada como um pro-
cesso efetivo de precipitacéio do ouro na ZCC.

Estudos mais aprofundados séo sugeridos para melhor com-
preender as relagBes genéticas entre a formacgo de grafita e pre-
cipitagfo do ouro. Conforme Maynard (1983), o grafita pode ter
exercer uma atividade catalizadora nas reacSes de precipitagio
do ouro.

CONCLUSOES A Zona de Cisalhamento Cachimbo (ZCC)
faz parte do sistema de cisalhamento transcorrente do Linea-
mento Transbrasiliano. A ZCC é responsavel pela formagio de
milonitos e filonitos que alojam um complexo sistema de veios
de quartzo, mineralizados a ouro. As rochas encaixantes sdo me-
tagranitos de facies anfibolito superior a granulito, pertencentes
provavelmente ao Arco magmatico de Goids, Provincia Tectd-
nica do Tocantins.

A partir de evidéncias de quimica mineral e microestruturas
foi possivel caracterizar e discutir as condi¢des fisico-quimicas
do cisalhamento, metamorfismo-hidrotermal, interagfo fluido-ro-
cha e mineralizagdo da ZCC. O primeiro estagio de milonitizagio
¢ marcado por uma intensa alteragfio filica, que gera milonitos
precoces com porfiroclastos de feldspato envoltos por uma matriz
com quartzo, muscovita-ferrifengita, clorita, monazita e zircgo.

A parti¢8o do metamorfismo-hidrotermal gera dois tipos de
filonitos identificados de acordo com a variedade de mica branca
presente: (a) fengita-granada filonito, com a paragénese quartzo-
granada-clorita-muscovita/fengita-turmalina e, (b) paragonita-
estaurolita filonito com a paragénese quartzo-clorita-paragonita-
estaurolita-turmalinatgranadatcalcita. Os paragonita-estaurolita
filonitos caracterizam sitios relativamente mais aluminosos e os
fengita-granada filonitos caracterizam sitios relativamente mais
magnesiano. A orientago concordante com a foliago da matriz
de inclusdes de turmalina em porfiroblastos de estaurolita e a re-
lagio porfiroblasto-foliagio, caracterizam os porfiroblastos como
sin-cinematicos a foliagio principal dos filonitos (Paschier &
trouw 2005).

A formag8o de estaurolita e granada indica condigBes simi-
lares de metamorfismo-hidrotermal de facies anfibolito, zona da
estaurolita, entre 500° e 550°C e pressGes minimas de 3kbar, pois
¢ a pressfio minima de estabilidade da estaurolita (conforme Bu-
cher & Frey 1994).

Acredita-se que a temperatura de formagdo da clorita entre
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300° e 400°C, seja subestimada, pois como abordado por Caritat
et al. (1993) é o que se observa para temperaturas de formagéo
de clorita acima de 200°C. Além do mais, nos filonitos mais alu-
minosos ¢ possivel que as variagdes de AIY nfo correspondam a
variagGes de temperatura.

Os paragonita-estaurolita filonito e os fengita-granada filonito
evoluem para o fengita filonito, caracterizado pela substituicdo de
estaurolita e granada pela muscovita-fengita e pela clorita mais
magnesiana e o aparecimento de sulfetos. Vénulas de calcita, cal-
cita-pirita-calcopirita e vénulas monomineralicas de pirita cortam
os filonitos.

A zona potencialmente mineralizada é marcada pelo apareci-
mento de niveis centimétricos de grafita e pirita no fengita filo-
nito, 0s quais evoluem para o grafita filonito, com a paragénese
quartzo-grafita-pirita-calcopiritatouro. O grafita filonito é inva-
riavelmente encaixante dos veios de quartzo auriferos, que tem a
paragénese quartzo-piritatcalcopiritazgrafitatouro.

O fato do grafita de alta cristalinidade estar em equilibrio com
quartzo, nos veios mineralizados, implica em que as condi¢des de
facies anfibolito, zona da estaurolita, tenham se mantido ao longo
de todo o periodo de atuagéio da Zona de Cisalhamento Cachim-
bo. Como o grafita ocorre ndo s6 nos filonitos como também nos
veios, o grafita deve ser do tipo veio (fluid-deposited graphite).

A fugacidade de oxigénio (fO,) estimada para a precipitagio
do grafita estudado ¢ baixa, de 10**a 500°C a 102 a 550°C (Con-
nolly & Cesare 1993), caracterizando um ambiente metamorfico-
hidrotermal redutor para as transformagdes mineraldgicas finais
na Zona de Cisalhamento Cachimbo e a precipitagio do ouro. O
grafita pode ter atuado como catalizador das reag®es que levaram
a precipitac@o de ouro (Maynard 1983).

Agradecimentos A primeira autora agradece aos orgos finan-
ciadores CNPq e CAPES pelos auxilios durante a realiza¢do do
Doutorado e Doutorado Sanduiche.

Referéncias

Barradas J.A., Lafon J.M., Kotschoubey B. 1992. Geocronologia Pb-Pb
e Rb-Sr da regido de Monte do Carmo - Porto Nacional, TO. Novos
Resultados. In: RBG, Congresso Brasileiro de geologia, 37, Anais
i, p. 182-183.

Barrenchea J.F,, Luque, F.J., Rodas, M. & Pasteris, J.D. 1997, Vein-type
graphite in Jurassic volcanic rocks of the external zone of the Betic
Cordillera (Southern Spain). Canadian Mineralogist, 35:1379-1390.

Benny-Bassez C. & Rouzaud J. 1985. Characterization of Carbonaceous
materials by correlated electron and optical microscopy and Raman
micro spectroscopy. Scanning Electron Microscopy, 1985:119-132.

Bayliss P. 1975. Nomenclature of the trioctahedral chlorites. Canadian
Mineralogist, 13:178-180.

Beyssac O., Goffé B., Chopin C., Rouzaud J. 2002. Raman spectra of
carbonaceous material in metasediments: a new geothermometer.
Journal of Metamorphic Geology, 20:859-871.

Bezerra P.E., Cunha B.C., lanhez A.C., Potiguar L.A., Pitthan J.H., Sou-
za J.R., Montalvio R.M., Souza, A.M. 1981. Associaciio plutono-
vulcénica de Ipueiras. /n: SBG, Simpdsio de Geologia do Centro-
Oeste, 1, Atas, p. 363-375.

Bitencourt M.F. 1996. Granitéides da regido de Porto Belo, SC: uma
abordagem petrologica e estrutural do magmatismo em zonas de
cisathamento. Tese de doutoramento, Instituto de Geociénceias ,
UFRGS, 310p.

Bryndzia L.T. & Scott S.D. 1987. The composition of chlorite as a func-
tion of sulfur and oxygen fugacity: an experimental study. American
Journal of Science, 287.50-76.

Bucher K. & Frey M. (Eds.) 1994. Petrogenesis of Metamorphic rocks.
Complete Revision of Winklers Textbook. Springer-Verlag, Berlin,
318p.

Caritat P., Hutcheon I., Walshe J. 1993. Chlorite geothermometry: a re-
view. Clays and Clay Minerals, 41(2):219-239.

Cathelineau M. 1988. Cation site occupancy in chlorites and illites as a
function of temperature. Clay Miner, 23:471-485.

Cathelineau M. & Nieva D. 1985, A chlorite solid solution geothermo-
meter: The Los Azufres (Mexico) geothermal system. Contrib. Mi-
neral Petrol, 91:235-244,

Connally J.A.D. & Cesare B. 1998. C-O-H-S .uid composition and
oxygen fugacity in graphitic metapelites. Journal of Metamorphic
Geology, 11:379-388.

Cordani U., Sato K., Teixeira W., Tassinari C.C.G. & Basei M.A.S.
2000. Crustal Evolution of the South American Platform. /n: U.G.
Cordani, E. J. Milani, A. Thomaz Filho, D.A. Campos (eds.) Tecto-
nic Evolution of South America, SBG, Rio de Janeiro, pp.: 19-40.

Cox S.F., Etheridge M.A., Wall V.J. 1990. Fluid pressure regimes and
fluid dynamics during deformation of low-grade metamorphic ter-
rains implications for the genesis of mesothermal gold deposits. /n:
F. Robert, P. A. Sheahan, S. B. Green (eds.) Greenstone Gold and
Crustal Evolution. NUNA conference, Geological Association of

Revista Brasileira de Geociéncias, volume 36 (1- suplemento), 2006

Canada, pp.: 46-53.

Cunha F.8.8. 1996. Andlise estrutural e estatistica de lineamentos apli-
cada a pesquisa mineral: o caso da Regido de porto nacional, TO.
Dissertacfio de mestrado, Escola de Minas — UFRGS, 235p.

Dubessy J. 1984. Simulation of chemical equilibrium in the C-O-H sys-
tem; methodological consequences for fluid inclusions. Bulletin de
Mineralogie, 107:155-168.

Deer W.A., Howie R.A. & Zussman J. 2002. Introduction to the rockfor-
ming minerals. Longman, London, 528p.

Fitz Gerald J.D. & Stiinitz 1993. Deformation of granitoids at low me-
tamorphic grade. I: Reactions and grain size reduction. Tectonophy-
sics, 221:269-297.

Foster M.D. 1962. Interpretation of the composition and a classification of
the chlorites. U.S. Geological Survey Prof. Paper, 414(A).A1-A33.

French B.M.1966. Some geological implications of equilibrium betwe-
en graphite and a C-H-O gas phase at high temperatures and pressu-
res. Reviews in Geophysics, 4:223-253.

Frost B.R 1979. Mineral equilibria involving mixed-volatiles in a C-
O-H fluid phase. The stabilities of graphite and siderite. American
Journal of Science, 279:1033-1059.

Goddard J. & Evans J. 1995. Chemical changes and fluid-rock interac-
tion in faults of crystalline thrust sheets, northwestern Wyoming,
USA. Journal of Structural Geology, 17:533-547.

Gomes M.E.B. 1990. Granito Arroio Moinho: Fei¢es de deformagfo.
Acta Geol. Leopoldense, 13:37-54.

Gorayeb P.S.S. 1996. Petrologia e Evolugdo Crustal das Rochas de Alto
Grau de Porto Nacional — TO. Tese de Doutoramento, Centro de
Geociéneias, Universidade Federal do Para, 261p.

Gorayeb P.S.S., Moura C.A.V. & Barros G.B. 2000. Pb/Pb zircon ages
of the Porto Nacional high grade metamorphic tetrain, Northern
Portion of the Goias Massif, Central Brazil. Revista Brasileira de
Geociéncias 30:190-194.

Gottardo E. 1996. Alojamento de granitos em zona de cisalhamento e
sua relagdo com os depositos auriferos em veios da regidio de Por-
to Nacional (TO). Dissertagdo de Mestrado, Escola de Engenharia,
UFRGS, Porto Alegre, 120p.

Grew E. 1974, Carbonaceous material in some metamorphic rocks of
New England and other areas. Journal of Geology, 82:50-73.

Groves D.L, Goldfarb R.J., Gebre-Mariam M., Hageman S.G. & Ro-
bert F. 1998. Orogenic gold deposits-a proposed classification in the
context of their crustal distribution and relationship to other gold
deposit types: Geology Reviews, 13:7-217.

Guidotti C.V. 1987. Micas in metamorphic rocks. /n: S. W. Bailey (ed.)
Micas. Reviews in Mineralogy 13, Mineralogical Society of Ame-
rica, pp.: 357-456.

Hageman S. & Brown P. (eds.) 2000. Gold in 2000. Reviews in Econo-
mic Geology Series 13, SEG, 560 pp.

Hageman S.G., Brown F,, Ridley J., Stern P., Fournelle J. 1998. Ore pe-

49




Alteragdo metamorfico-hidrotermal nos depdésitos de ouro tipo-veio de porto nacional, TO, Brasil: evidéncias de quimica mineral
e microestruturas na zona de cisalhamento cachimbo.

trology, chemistry, and timing of electrum in the Archean hypozonal
Transvaal lode gold deposit, Western Australia. Economic Geology,
93:271-291.

Hasui Y. & Haralyi N. 1985. A mega estruturagfio de Goias. /n: SBG,
Simpdsio de Geologia do Centro-oeste, 1, Anais, v. 1, p. 120-144.

Hasui Y. & Sena Costa J.B. 1990. O Cinturo Araguaia: um novo enfo-
que estrutural estratigrafico. /n: SBG, Congresso Brasileiro de Geo-
logia, 36, Anais, v. 6, p. 2535-2549.

Hasui Y., Sena Costa J.B. & Silva J.R. 1984. Provincia Tocantins — Setor
Setentrional. /n: F. Almeida & Y. Hasui (eds). O Pré-Cambriano do
Brasil. Edgard Bliicher Ltda., pp.: 2205-2264.

Henry D. & Guidotti C.V. 1985. Tourmaline as a petrogenetic indicator
mineral: an example from the staurolite grade metapelites of NW
Maine. American Mineralogist, 70:1-15.

Hippert J.F. 1998. Breakdown of feldspar, volume gain and lateral mass
transfer during mylonitization of granitoid in a low metamorphic
grade shear zone. Jowrnal of Structural Geology, 20:175-193.

Hirth G. & Tullis J. 1992, Dislocation creep regimes in quartz aggrega-
tes. Journal of Structural Geology, 14:145-159.

Hodgson C.J. 1989, Patterns of mineralization. /n: J.T. Bursnall, C.J.
Hodgson, C. Hubert, R.W. Kerrich, P. Marquis, J.B. Murphy, 1. Os-
mani, H. Poulsen, F. Robert, M. Sanborn-Barrie, G. Stott & H.R.
Williams (eds.) Mineralization and Shear Zones. Geological Asso-
ciation of Canada Short Course Notes, 6, pp.: 51-84.

Johnson S.E., Fletcher J.M., Fanning C.M., Vernon, R.H., Paterson,
S.R., Tate, M.C. 2003. Structure, emplacement and lateral expan-
sion of the San José tonalite pluton Peninsular ranges batholith, Baja
California, Mexico. Journal of Structural Geology, 25:1933-1957.

Jowett E.C. 1991. Fitting iron and magnesium into the hydrothermal
chlorite geothermometer. /n: GAC/MAC/SEG, Joint Annual Mee-
ting. Program with abstract 16, p. A62.

Kawakami T. 2001. Tourmaline breakdown in the migmatite zone of
the Ryoke metamorphic belt, SW Japan. Journal of Metamorpihc
Geology, 19:61-75.

Khrull, J.H. 1996. Prism- and basal-plane parallel subgrain boundaries
in quartz: a microstructural geothermobarometer. Journal of Meta-
morphic Geology, 14:581-589.

Large R.R. 1975. Zonation of hydrothermal minerals at the Juno Mine,
Tenant Creek Gold.eld, Central Australia. Economic Geology,
70:1387-1413.

Luque F. & Rodas M. 1999. Constraints on graphite crystallinity in
some Spanish fluid-deposited occurrences from different geologic
settings. Mineralium Deposita, 34:215-219.

Luque F., Pasteris J., Wopenka B., Rodas M. & Barrenchea J. 1998. Na-
tural fluid-deposit graphite: mineralogical characteristics and me-
chanisms of formation. American Journal of Science, 298:471-498.

Marini O, Fuck R., Dardene M. & Danni J. 1984. Provincia Tocantins-
Setores Central e Sudeste. /n: F. Almeida & Y. Hasui (eds). O Pré-
Cambriano do Brasil. Edgard Blicher Ltda., pp.: 2205-2264.

Mathez E.A., Dietrich V.J., Holloway J.R. & Boudreau A.E. 1989. Car-
bon distribution in the Stillwater Complex and evolution of vapor
during crystallization of Stillwater and Bushveld magmas. Journal
of Petrology, 30:153-173.

Mesquita ML.J. 1996. Controle estrutural e alteragdo hidrotermal nos de-
positos de ouro da provincia de Porto Nacional, TO, Brasil. Tese de
doutoramento Instituto de Geociéncias, UFRGS, P. Alegre, 280p.

Mesquita M.J. & Fernandes L.A.D. 1991. Petrografia dos granitdides
deformados na Zona de Cisalhamento Dorsal de Cangucu, Regido
Quitéria/ Capivarita, RS. Acta Geologica Leopoldense, 30:55-74.

Mesquita M.J., Hartmann L.A., Arpuim A. P., Pereira O.N.G., Gottardo
E. 1992. Geologia da Regifo de Porto Nacional, TO. /n: SBG, Con-
gresso Brasileiro de Geologia 37, Anais 2, p. 273-274.

Mesquita M.J., Samson I.M., Longstaffe F.J., Fyfe W.S. & Hartmann
L.A. (a em preparagdo). Fluid evolution and shear deformation of
vein-type gold deposits, Tocantins tectonic province, Porto Nacio-
nal region, Brazil: fluid inclusion and stable isotope evidence.

Mesquita M.J., Hartmann L.A., Orestes, J. (b em preparagdo) SHRIMP
U-Pb zircon ages from Porto Nacional region, Tocantins Tectonic
Province.

Mexias A.S., Gomes MLE.B., Mesquita M.J. 1997. Mudancas quimicas,
mineraldgicas e volumétricas relacionadas a processos de deforma-
¢80 nas Zonas de Cisalhamento Mutum e Cachimbo, TO, Brasil. /n:

50

SBGq, X Semana de Geoquimica, 10, & Congresso de Geoquimica
dos Paises de Lingua Portuguesa, 4, Resumos expandidos, p. 211-
214,

Moran A., Sisson V. & Leeman V. 1992. Boron depletion during pro-
gressive metamorphism: Implications for subduction process. Earth
and Planetary Science Letters, 111:331-349.

Nesbitt B.E. 1982, Metamorphic sulfite-silicate equilibria in the mas-
sive sulfite deposits at Ducktown, Tennessee. Economic Geology,
77:364-378.

Paschier C.W. & Trouw R.A.G. 2005. Microtectonics. 2nd Ed.
Springer,366p.

Pasteris J.D. & Chou 1.M. 1998. Fluid-deposited graphitic inclusions
in quartz: comparison between KTB (German Continental Deep-
Drilling) core samples and artificially re-equilibrated natural inclu-
sions. Geochimica et Cosmochimica Acta, 62:109-122.

Pasteris J. 1999. Causes of uniformly high crystallinity of graphite
in large epigenetic deposits. Journal of Metamorphic Geology,
17:779-787.

Pasteris 1.D. & Wopenka B. 1991. Raman spectra of graphite as indi-
cators of degree of metamorphism. Canadian Mineralogist, 29:1-9,

Phillips G.N. & de Nooy, D. 1988, High grade metamorphic process
which influence Archean gold deposits, with particular reference to
Big Bell, Australia. Journal Metamorphic Geology, 6:95-114.

Pimentel M.M. & Fuck R.A. 1992, Neoproterozoic crust accretion in
Central Brazil. Geology, 26:519-522.

Poulsen K.H. & Robert F. 1989. Shear zone and gold: practical exam-
ples from southern Canadian shield. /»: J.T. Bursnall. (ed.) Minera-
lization and Shear Zones. GAC, pp.: 234-266.

Schobbenhaus Filho C., Ribeiro C.L., Oliva L.A., Takanohashi J.T.,
Lindenmayer A.G., Vasconcelos J.C. & Orlandi V. 1975, Carta Ge-
olégica do Brasil ao Milionésimo, Folha Goids (SD-22). DNPM,

Sena Costa J.B. & Hasui 1. 1988. Aspecto do Lineamento Transbrasilia-
no na regi&io de Porto Nacional-Natividade, GO. In: SBG, Congres-
so Brasileiro de Geologia 35, Anais, v. 5, p. 2208-2216.

Sena Costa J.B., Lemos R L., Martins J.P.A., Beltrdo, A.M.G., Hasui, Y.
1984. Geologia da regido de Porto Nacional, Go. Revista Brasileira
de Geociéncias, 14(1):3-11.

Shelley D. (ed.) 1993. Igneous and Metamorphic Rocks under the mi-
croscope. Chapman & Hall, London, 445 p.

Sibson R.H. 1977. Faults and fault rock mechanism. Bull. Geological
Society of London, 133:191-213.

Sibson R.H. 1990. Fault structure and mechanics in relation to greens-
tone gold deposits. /n: F. Robert, P. A. Sheahan, S. B. Green (eds.)
Greenstone Gold and Crustal Evolution. NUNA conference, Geo-
logical Association of Canada, pp.: 54-60.

Tuinstra F. & Koening J. 1970. Raman spectrum of graphite. Journal of
Chemical Physics, 53:1126-1130.

Tullis J. & Yund R.A. (1985) Dynamic recrystallization of feldspars: a
mechanism for ductile shear zone formation. Geology, 13:238-241,

Tullis J. & Yund R.A. (1987) Transition from cataclastic flow to dislo-
cation creep of feldspar: mechanisms and microstructures. Geology,
15:606-609.

Vaughan D.J. & Craig J.R. 1997. Sulfide ore mineral stabilities, mor-
phologies, and intergrowth textures. In: Barnes, H.L. (ed.). Geoche-
mistry of Hydrothermal Ore Deposits. J.Wiley, pp.: 367-434.

Velde B. 1985. Clay minerals. A physico-chemical explanation of their
occurrence. In: B. Velde (ed.) Developments in Sedimentology, 40.
Elsevier Science Publishers. Amsterdam, pp.: 115-124

Velde B., El Moutaouaki N. & Lijima A. 1991. Compositional homo-
geneity in low-temperature chlorites. Contrib. Mineral. Petrol.,
107:21-26.

Vernon R.H. (ed.) 2004. 4 practical guide to rock microstructure. Cam-
bridge University Press, London, 594 p.

Wopenka B. & Pasteris J. 1993. Structural characterization of kerogens
to granulite-facies graphite: applicability of Raman microprobe
spectroscopy. American Mineralogist, 78:533-557.

Zhang W. & Fyfe W.S. 1995. Chloritization of the hydrothermally alte-
red bedrock at the Igarapé Bahia gold deposit, Carajas, Brazil. Mi-
neralium Deposita, 30:30-38.

Manuscrito A-1486
Revisdo aceita em 18 de agosto de 2006

Revista Brasileira de Geociéncias, volume 36 (1- suplemento), 2006




