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GEOLOGIA ISOTÓPICA DAS FORMAÇÕES FERRÍFERAS BANDADAS DO 

CRATÓN SÃO FRANCISCO NA TRANSIÇÃO ARQUEANO 

PALEOPROTEROZÓICO 

 

RESUMO 

 

Nós apresentamos resultados de alta precisão de isótopos Sm-Nd, U/Pb e S e um 
importante estudo dos elementos maiores, menores traços e ETR das formações 
ferríferas Bandadas (BIFs) da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicui-Iguaí, 
metamorfizada na fácie granulito e posicionadas entre os blocos arqueanos Jequié e 
Itabuna Salvador-Curaçá. Apresentamos também os dados de isótopos Sm-Nd, 
U/Pb, bem como dos elementos maiores, menores traços e ETR das Formações 
Ferríferas Bandadas (BIF) da Sequência Metavulcano-sedimentar Contendas 
Mirante e rochas máficas associadas. Esta ultima metamorfisada na fácie anfibolito e 
localizado na zona de sutura entre blocos arqueanos Gavião e Jequié.   Os 
resultados desse trabalho mostram que a Sequência Contendas Mirante foi formada 
em um ambiente de subducção intraoceânica, mais especificadamente em bacia de 
fore-arc. Os dados U-Pb em zircão revelam a idade de cristalização de 2654 ± 9.9 

Ma para as rochas máficas com assinatura de arco e idades de cristalização de 
2647± 6.1 Ma para o augen granito associado. Estes dados revelam a idade do 
sistema magmático responsável pela deposição das BIFs impuras da Sequencia 
Contendas Mirante. Além disso, os dados Sm-Nd das BIFs e suas encaixantes 
permitem definir uma idade de  2539±89 Ma e MSWD = 1.5 interpretada com a idade 
de deposição das BIFs. Os grãos de zircão detríticos em quartzitos desta sequência 
apresentam duas populações principais: a primeira com idade variando de 2625 Ma 
a 2706 Ma e a segunda com idade entre 3146 Ma e 3469 Ma e portanto a idade 
mínima da bacia Contenda Mirante é de 2.6 Ga. Para a Sequência Metavulcano-
sedimentar Ibicuí-Iguai, os resultados revelam enriquecimento hidrotermal que forma 
veios ricos em sulfetos. Os dados U-Pb em zircões detríticos coletados nos 
quartzitos associado às BIFs, apontam para 03 populações de zircões, de 3234 ± 
12Ma, 2620 ± 8 Ma e 2660 ± 27 Ma, o que indica uma sedimentação mais jovem que 
2.6 Ga. As metamáficas encaixantes das BIFs apresentam idade U-Pb em zirção de 
2.6 Ga, enquanto que o metatonalito  intercalado da sequência metavulcano-
sedimentar, apresenta idades de 2646 ± 6 Ma. Sendo estas idades interpretadas 
como a idade do sistema magmático responsável pela deposição das BIFs na 
Sequencia metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí. Os resultados U-Pb em zirção nas 
BIFs mostram grãos com idades de 2510 ± 17 Ma a 2.6 ± 3.9 Ma, o que permite 
restringir um período de tempo de 2.6 a 2.4 Ga para a deposição das BIF, e, 
portanto na transição Arqueano – Paleoproterozóico. Já os dados Sm-Nd das BIFs e 
suas encaixantes permitem definir uma idade de  2536±89 Ma e MSWD = 1.5, que é 
interpretada com a idade de deposição das BIF da Sequencia Metavulcano-
sedimentar Ibicuí-Ipuaú. Além disso, os dados de isotópicos de S de alta precisão 
das BIFs e suas encaixantes revelam a existência do efeito do fracionamento 
independente da massa – MIF nas amostras analisadas, e, portanto anterior ao 
GOE. 
 
Palavras-chave: BIFs; Geocronologia; Arqueano.   



 

 
 

ISOTOPIC GEOLOGY OF THE BANDED IRON FORMARTION OF THE SÃO 

FRANCISCO CRATON IN THE ARCHEAN PALEOPROTEROZOIC TRANSITION 

 

ABSTRACT 

 

We present high-precision results of Sm-Nd, U / Pb and S isotopes and an important 
study of the major elements, minor traces and ETR of the iron Formation of the 
Metavulcanosedimentar Ibicui-Iguaí Sequence, metamorphosed in granulite and 
positioned between the archaeological blocks Jequié and Itabuna Salvador-Curaçá. 
We also present the Sm-Nd, U / Pb isotope data, as well as the larger elements, 
smaller traces and ETR of the Banded Iron Formations (BIF) of the 
Metavulcanosedimentar Contendas Sequence and associated mafic rocks. The latter 
metamorphosed into the amphibolite facet and located in the suture zone between 
the Gavião and Jequié Archean blocks. The results of this work show that the 
Contendas Mirante Sequence was formed in an intraoceanic subduction 
environment, more specifically in the fore-arc basin. The zircon U-Pb data reveal the 
crystallization age of 2654 ± 9.9 Ma for arc signature mafic rocks and crystallization 
ages of 2647 ± 6.1 Ma for the associated granite augen. These data reveal the age of 
the magmatic system responsible for the deposition of the impure BIFs of the 
Contendas Mirante Sequence. In addition, the Sm-Nd data of the BIFs and their 
nesters allow to define an age of 2539 ± 89 Ma and MSWD = 1.5 interpreted with the 
age of BIF deposition. The detrital zircon grains in quartzites of this sequence have 
two main populations: the first with age ranging from 2625 Ma to 2706 Ma and the 
second with age between 3146 Ma and 3469 Ma and therefore the minimum age of 
the Contenda Mirante basin is 2.6 Ga. For the Metavulcanosedimentar Ibicuí-Iguai 
Sequence, the results reveal hydrothermal enrichment that forms veins rich in 
sulphides. The U-Pb data on detrital zircons collected in the quartzites associated 
with the BIFs point to 03 populations of zircons, 3234 ± 12 Ma, 2620 ± 8 Ma and 
2660 ± 27 Ma, indicating a sedimentation younger than 2.6 Ga. The metaphoric 
interlayers of the metavulcanosedimentary sequence present ages of 2646 ± 6 Ma. 
These ages are interpreted as the age of the magmatic system responsible for the 
deposition of the BIF In the Metavulcanosedimentar Sequence Ibicuí-Iguaí. The U-Pb 
zirced results in BIFs show grains with ages of 2510 ± 17 Ma at 2.6 ± 3.9 Ma, which 
allows to restrict a time period of 2.6 to 2.4 Ga for the deposition of BIF, and therefore 
in the transition Archaean - Paleoproterozoic. On the other hand, the Sm-Nd data of 
the BIFs and their nesters allow to define an age of 2536 ± 89 Ma and MSWD = 1.5, 
which is interpreted with the BIF deposition age of the Metavulcanosedimentar Ibicuí-
Ipuaú Sequence. In addition, high - precision S - isotope data from BIF 's and their 
encoders show the existence of the effect of the fractionation independent of the 
mass - MIF in the analyzed samples, and therefore, prior to GOE. 
 
Keywords: BIFs; Geochronology; Archaean. 
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1 INTRODUÇÃO 

 
As formações ferríferas bandadas (BIFs) pré-cambrianas ao redor do mundo, 

incluindo aquelas hospedadas no Cráton do São Francisco (CSF), podem ser 

consideradas como provas da sedimentação química marinha exalativa no início da 

história da Terra, sendo estas rochas consideradas como fontes confiáveis para a 

determinação das características da água do mar no passado geológico (KATO et 

al., 2006; BEKKER et al, 2010; PLANAVSKY et al, 2010; VIEHMANN et al, 2015; 

VIEHMANN et al, 2016). As assinaturas geoquímicas das Formações Ferriferas 

(BIFs) têm sido consideradas como uma importante ferramenta que permite fazer 

inferências sobre as mudanças globais nas condições de oxigenação do sistema 

oceano-atmosfera, principalmente na transição Arqueano-Paleoprotrozoico 

(BEKKER et al., 2010; PUFAHL; HIATT, 2012). Do ponto de vista metalogenético, as 

características geológicas, mineralógicas e geoquímicas das BIFs apresentam uma 

interessante correlação entre o tipo de rocha associada e o tipo de mineralização, o 

que torna estas rochas atrativas do ponto de vista exploratório (GROVES, 2005; 

OHMOTO et al., 2006, GARZON et al., 2010). 

O Estado da Bahia possui um dos mais completos registros da evolução 

geológica da América do Sul, formado, em sua maior parte, por terrenos antigos 

pertencentes ao Cráton do São Francisco (BARBOSA; SABATÉ, 2002). As 

sequências metavulcano-sedimentares do Estado da Bahia, de um modo geral estão 

metamorfisadas sob condições de baixo a alto grau metamórfico e são bastante 

expressivas, sendo algumas notadamente do tipo Greenstone Belt (GUIMARÃES et 

al., 2005), o que lhe confere uma área fértil, do ponto de vista metalogenético, 

principalmente ouro, metais base (Cu, Pb, Zn, Ni) e ferro (FIGUEIREDO, 2009; 

CRUZ et al., 2009; BORGES, 2010; CUNHA et al., 2012; BARBOSA et al., 2012). As 

mais expressivas Sequências Vulcano-sedimentares do Estado da Bahia se 

encontram preservadas em 18 diferentes unidades geológicas com idades que vão 

do arqueano ao paleoproterozóicos e que estão distribuídas no Bloco Arqueano 

Gavião, Jequié, Serrinha e Itabuna-Salvador-Curaçá. No Bloco Jequié, as 

sequências Vulcano-sedimentares ocorrem como pequenas lentes espaçadas 

associadas a rochas máficas ricas em Ti (SÁ et al., 2010). Entre os Blocos 

Arqueanos Itabuna-Salvador-Curaçá e Jequié, destaca-se o Distrito Ferrífero de 

Ibicuí-Iguaí (SANTOS, 2016). O Bloco Serrinha tem a Sequência Rio Itapicurú como 



 
20 

principal representante (SILVA, 2001) e, mais a leste, no Bloco Uauá, a Sequência 

Rio Capim (WINGER,1984; SILVA, 1992). Na porção norte do Cráton do São 

Francisco destacam-se as Sequência metavulcano-sedimentares Mundo Novo 

(MASCARENHAS; SILVA, 1996), Lagoa do Alegre (SOUZA et al., 1979; PIRES, 

2016), Salitre-Sobradinho (SOFNER, 1971), Barreiro-Colomi (SOUZA, 1977) e 

Tiquara (BARBOSA, 2012). Na porção Sul do Bloco Gavião, destacam-se as 

Sequências Umburana (CUNHA; FROES, 1994), Brumado (CUNHA; FROES, 1994), 

Ibitira-Ubiraçaba (BARBOSA; CRUZ, 2011), Guajeru (LIMA et al., 1981), Riacho de 

Santana (BASTOS LEAL, 1998; SILVEIRA, 2000), Boquira (MISI, 2006; GARCIA, 

2011), Licínio-Caetité-Urandi (BORGES et al., 2012; FIGUEIREDO, 2009) e 

Contendas Mirante (MARINHO, 2009). Todas estas Sequências Vulcano-

sedimentares contêm expressivas ocorrências de BIFs e algumas delas são 

portadoras de importantes jazidas minerais de ouro, chumbo e manganês, tais como 

as BIFs auríferas da Sequência Contendas Mirante (MARINHO, 2009), as BIFs ricas 

em Pb-Zn de Boquira (MISI, 2006) e as BIFs Manganesíferas do distrito de Caetité-

Licínio de Almeida-Urandi (BORGES et al., 2012).  

Dessa forma, o nosso principal objetivo é entender os padrões geoquímicos e 

isotópicos das BIFs da porção centro-sul do CSF. Além disto, buscamos estabelecer 

parâmetros de correlação com outras regiões do mundo, como também estabelecer 

um link entre os grandes eventos de oxidação global, as fontes geradoras de BIFs e 

mineralizações associadas na transição Arqueano–Paleoproterozóio no CSF. 

A principal justificativa para estudar as BIFs do CSF é que estas rochas estão 

hospedadas em Sequências Vulcano-sedimentares Paleoproterozoicas (2.2-2.1 Ga) 

e Arqueanas (2.7-2.5 Ga). Estas áreas são bem conhecidas em termos mundiais, 

entretanto, não existe nenhum estudo sistemático sobre as BIFs e suas encaixantes 

na literatura internacional. E, ainda, muito embora estas rochas tenham sido alvos de 

inúmeros estudos de exploração mineral, as BIFs do CSF do Estado da Bahia 

carecem de estudos petrológicos e geocronológicos mais apurados. Assim, o 

desenvolvimento de estudos desta natureza poderá somar esforços para a 

reconstituição paleogeográfica de terrenos arqueanos do Cráton do São Francisco.  

O escopo da tese é apresentado na forma de dois artigos científicos 

submetidos em publicações de revistas internacionais. O primeiro responde pelo 

seguinte título: “NEOARQUEAN BANDED IRON FORMATION OF THE SUTURE 

ZONE BETWEEN THE ARCHAEAN BLOCKS GAVIÃO AND JEQUIÉ: 
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IMPLICATIONS FOR ORIGIN AN EARLY INTRA-OCEAN ARC SYSTEM 

ASSOCIATED TO BONINITICAL BASALS OF THE LOWER UNIT OF THE 

SEQUENCE CONTENTS MIRANTE, IN THE CRATON OF SÃO FRANCISCO 

BAHIA, BRAZIL” e o segundo “BANDED IRON FORMATION FROM THE 

VULCANOSEDIMENTARY IBICUI-IGUAI OF THE IBICUI-IPIAÚ COMPLEX,  

LOCATED AT THE LIMITS OF ARCHAEAN BLOCKS JEQUIE AND ITABUNA-

SALVADOR-CURAÇÁ: EVIDENCE OF AN OCEAN IN THE ARCHEAN-

PALEOPROTEROZOIC  TRANSITION, SÃO FRANCISCO CRATON, BRAZIL”.  

Ressalta-se que esses dois artigos serviram de base para a elaboração de 

um terceiro artigo intitulado “DISTRIBUTION OF YTTRIUM AND RARE-EARTH 

ELEMENTS IN THE SEDIMENTARY SEQUENCES IN ARCHEAN-

PALEOPROTEROZOIC TRANSITION IN CRATON OF SÃO FRANCISCO, NE, 

BRAZIL” que, além de contar com os dados apresentados nesta tese, contará 

também, com os dados geoquímicos e isotópicos inéditos das Formações Ferríferas 

da porção oeste do Cráton do São Francisco, tais como Urandi, Boquira, Paratinga, 

Riacho de Santana e Caetité. Este trabalho está em revisão e não foi possível incluir 

neste manuscrito. 

  

1.1  PROBLEMA INVESTIGADO 

 

Esta tese investiga os registros de processos sedimentares em BIFs na 

porção Centro Sul do Cráton do São Francisco e suas relações com a história 

evolutiva Arqueana-Paleoproterozoica. Além disto, pretendemos responder a 

algumas questões fundamentais tais como: 

− A atividade química-exalativa no CSF ocorreu em um mesmo intervalo de 

tempo? 

− Um único evento seria responsável por ampla precipitação de BIFs no 

Cráton do São Francisco na Bahia? 

Para tanto, este estudo focou em uma caracterização geoquímica e isotópica 

das rochas básicas e das formações ferríferas bandadas da Porção Centro Sul do 

Cráton do São Francisco e, para isto, utilizamos uma metodologia já amplamente 

discutida por diversos pesquisadores, por exemplo, Bau e Dulski (1996), Webb e 

Kamber (2000), Shields e Stille (2001), Nothdurft et al. (2004), Shields e Webb 
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(2004), Webb e Kamber, (2000); Bolhar et al. (2004), Alexander et al. (2008), 

Viehmann (2015), enquanto, para as rochas máficas, utilizamos os critérios adotados 

por Shervais (1982), Pearce (2008), Polat et al. (2002), Polat et al. (2006), Polat et 

al. (2013) e Sacani (2015). 

 

1.3  SÍNTESE DOS RESULTADOS 

 

Os resultados obtidos sugerem a existência de múltiplas bacias no Cráton do 

São Francisco (CSF) e a existência de diversas fumarolas atuando por um longo 

período de tempo. Além disto, a porção leste da Sequência Contendas Mirante foi 

formada em um ambiente de subducção intraoceânica, mais especificadamente em 

bacia de fore-arc no neoarqueano. Os principais representantes desta bacia 

correspondem a basaltos de idade de cristalização U/Pb em zircão de 2654 ± 9.9 Ma 

e Formações Ferríferas Bandadas (BIFs) que definem uma isócrona Sm-Nd de 

2539±89 Ma e MSWD = 1.5, interpretada como a idade de deposição das BIFs. 

Zircões detríticos coletados em quartzitos da unidade inferior da Sequência 

Contendas Mirante evidenciam duas populações: a primeira com idade entre 2625 

Ma a 2706 Ma e a segunda com idade entre 3146 Ma e 3469 Ma, sendo, portanto a 

idade mínima da bacia de 2.6 Ga. Idades mais jovens, de 1960 a 2149 Ma, foram 

identificadas em zircões detríticos coletados em  xistos da unidade superior da 

Sequência Contendas Mirante e apontam para a existência de um segundo ciclo 

deposicional e, portanto, mais jovem.  

As BIFs da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí revelam 

enriquecimento hidrotermal que forma veios ricos em sulfetos com certo potencial 

econômico e os dados U-Pb em zircões detríticos coletados nos quartzitos 

associado às BIFs apontam para 3 populações de zircões, de 3234 ± 12Ma, 2620 ± 

8 Ma e 2660 ± 27 Ma, o que indica uma sedimentação mais jovem que 2.6 Ga, 

semelhante às idades obtidas na Sequência Contendas Mirante. As metamáficas 

encaixantes das BIFs apresentam idade U-Pb em zircão de 2645 + 11 Ma, enquanto 

o metatonalito intercalado da sequência metavulcano-sedimentar apresenta idades 

de 2646 ± 6 Ma, sendo estas idades interpretadas como a idade do sistema 

magmático responsável pela deposição das BIFs na Sequência metavulcano-

sedimentar Ibicuí-Iguaí. Os resultados U-Pb em zircão nas BIFs mostram grãos com 
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idades de 2510 ± 17 Ma a 2.6 ± 3.9 Ma, o que permite restringir um período de 

tempo de 2.4 a 2.5 Ga para a deposição das BIFs e, portanto na transição 

Arqueano–Paleoproterozóico.  

Já os dados Sm-Nd das BIFs e suas encaixantes permitem definir uma idade 

de  2536 ± 89 Ma e MSWD = 1.5. Esta idade é interpretada como a idade de 

deposição das BIFs da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Ipiaú. Além disto, 

os dados de isotópicos de S de alta precisão das BIFs e suas encaixantes revelam a 

existência do efeito do fracionamento independente da massa (MIF) nas amostras 

analisadas.  

A compilação desses dados, juntamente com os demais dados coletados ao 

longo deste trabalho, mostra que as BIFs do Cráton do São Francisco apresentam 

diferentes padrões de ETR e aponta que as rochas localizadas na porção oeste do 

Cráton foram depositadas em condições oceânicas mais rasas e evidenciadas pelas 

fortes anomalias positivas de Y. Além disso, as BIFs da porção leste do cráton 

apresentam anomalias de Eu/Eu* menos intensas, enquanto que, nas BIFs da 

porção oeste (Contendas Mirante e Ibicuí-Iguaí), as anomalias de Y estão ausentes 

e as anomalias positivas de Eu/Eu* são mais evidentes. Já os dados Sm-Nd 

mostram que as BIFs da porção centro-sul do Cráton do São Francisco são co-

genéticas e foram depositadas na transição arqueano-paleoproterozóico. 
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“FORMAÇÕES FERRÍFERAS BANDADAS NEOARQUEANAS DA ZONA DE SUTURA ENTRE OS 

BLOCOS ARQUEANOS GAVIÃO E JEQUIÉ: IMPLICAÇÕES PARA ORIGEM DE UM SISTEMA DE 

ARCO INTRA-OCEÂNICO PRECOCE ASSOCIADO A ROCHAS BONINÍTICAS DA UNIDADE 

INFERIOR DA SEQUÊNCIA CONTENDAS MIRANTE, NO CRÁTON DO SÃO FRANCISCO BAHIA, 

BRASIL” 

1
Rios, C.V ; 

1
Dantas, E.L ; 

2
Cruz S.C.P.;

1
Bühn, B;

 3
Bau.M 

 
(1) Instituto de Geociências, Universidade de Brasília, Campus Universitário, Darcy Ribeiro, Brasília, 
Brazil (2) Universidade Federal da Bahia (UFBA), Departamento de Geologia, Programa de Pesquisa 
e Pós-graduação em Geologia, Centro de Pesquisa em Geofísica e Geologia, Rua Barão de 
Geremoabo, s/n, Federação, Salvador, BA, Brazil (3) Earth and Space Sciences, Campus Ring 1, 
Research III 102, Jacobs University Bremen, D-28759 Bremen, Germany.  
 
A Sequência Contendas-Mirante está localizada entre os blocos Gavião e Jequié sendo representada 
por remanescentes de uma sequência vulcano-sedimentar, de idade arqueana a paleoproterozóica 
distribuída na região centro-sudeste da Bahia. Esta sequência apresenta a estrutura geral de um 
sinforme, aflorando ao longo de uma faixa, com cerca de 190 km de comprimento e 65km de largura, 
comprimida entre os terrenos granulíticos do Bloco Jequié, situados a leste, e os terrenos gnáissico-
migmatíticos do Bloco Gavião, a oeste. Os contatos com os terrenos do embasamento são de caráter 
tectônico, principalmente com o Bloco Jequié, que se apresenta cavalgado sobre a Faixa Contendas-
Mirante. Neste trabalho, são apresentados os resultados geoquímicos e isotópicos das formações 
ferríferas e rochas metavulcânicas arqueanas da unidade inferior e dos metassedimentos 
paleoproterozóicos da unidade superior. Os dados U-Pb nos zircões analisados permitem restringir a 
idade de 2.6 Ga para cristalização das rochas metamáficas associadas às BIFs da unidade inferior, 
bem como uma isócrona Sm/Nd com idade de 2528±69 Ma e MSWD = 1.5. Esta idade é interpretada 
como idade de deposição das BIFs da Sequência Contendas Mirante. A ausência de zircões mais 
jovens que 2.6 Ga nos quartzitos associado às BIFs podem revelar uma deposição sincrônica a 
deposição das BIFs e, portanto, anterior ao grande evento de oxidação Global (GOE). Já os xistos da 
unidade superior apresentam idade mínima de deposição entre 1960 e 2149 Ma, sendo a idade do 
protólito mais antigo de 2739 Ma. Por fim, os dados petrográficos e as análises litoquímicas do 
conjunto das rochas permitem concluir, houve exalações submarinas de alta temperatura em 2.5 Ga 
que se resfriou bruscamente e resultou na deposição de óxido de ferro proximal aos vents 
hidrotermais submarinos de alta temperatura, cuja deposição ocorreu em um ambiente convergente 
com formação de zona de subducção e de arco vulcânico evidenciado pela presença de rochas 
boniniticas, bem como duas gerações de basaltos de bacia de back-arc. Assim, propomos que o 
ambiente de formação da Unidade Inferior da Sequência Contendas Mirante tenha sido uma bacia de 
forearc formada em um cenário de colisão intraoceânica entre o Meso e Neoarqueano. 
 
Palavras-chave: Maciços arqueanos. Geoquímica de formação ferrífera, Ouro. 
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1  INTRODUÇÃO 

 

O período entre, aproximadamente, 3.2 Ga a 2.6 Ga é marcado por um pico no 

desenvolvimento de sequências vulcano-sedimentares com basaltos boniníticos, komatiíticos e 

Formações Ferríferas (BIFs) (Ganguly et al., 2016). Além disto, representa um período de tempo 

importante na evolução geológica dos terrenos arqueanos com desenvolvimento de zona de 

cisalhamento, geração de fluidos metamórficos, remobilização e mineralização de metais preciosos 

(Isley e Abbott, 1999). As sequências vulcano-sedimentares arqueanas apresentam origem 

controversa e muitos modelos são apontados, tais como de pluma mantélica (Kerr et al., 2000; Van 

Kranendonk et al., 2015), subducção e acresção (Polat e Kerrich, 2006; Peng et al., 2015), interação 

entre arcos e plumas (Polat et al., 2006) e do tipo ofiolitos (Furnes et al., 2015; Polat et al., 2015). 

Diante disto, compreender a natureza do protólito destas rochas tem sido um grande desafio científico 

(Nutman et al., 2002). Na tentativa de entender a gênese destes terrenos bem como a origem dos 

magmas basálticos em terrenos supracrustais, diversos autores têm utilizado as assinaturas 

geoquímicas das rochas máficas e ultramáficas como, por exemplo, Shervais (1982), Pearce (2008), 

Polat et al. (2012), Polat (2014) e Sacani (2015), uma vez que estas rochas, mesmo formadas em 

diferentes ambientes tectônicos, possuem diferentes conteúdos de elementos traços, o que permite 

que sejam diferenciados os seus ambientes de formação (Polat e Hofmann, 2003). Além disto, nos 

centros de espalhamento oceânico ocorrem exalações vulcânicas submarinas como produto da 

lixiviação das rochas máficas da crosta oceânica (Huston e Logan, 2004; Ohmoto et al., 2006; Bekker 

et al., 2010; Li et al., 2017; Keith et al., 2017), sendo que esta lixiviação produz soluções hidrotermais 

enriquecidas em Eu
+2

 e complexos auríferos tais como Au, AuCl
-4

, AuCl, AuHS
2 

e Au (OH) que 

migram sobre os sedimentos ferruginosos precursores das BIFs (Vlassopoulos e Wood, 1990; 

Thomassot et al., 2015).  

As Formações Ferríferas Bandadas (BIFs) depositadas nestes ambientes representam tipos 

de rochas que ocorrem generalizadas no espaço e no tempo durante o Pré-cambriano. Além disso, é 

um dos tipos de rocha mais importantes, devido ao seu potencial econômico como fonte de ferro, 

como também é a segunda maior rocha hospedeira de ouro, depois das rochas vulcânicas em 

greenstone belts (Garzon., 2010).  

As assinaturas geoquímicas e isotópicas das Formações Ferríferas refletem as interações 

entre a água do mar e dos vents hidrotermais no paleoambiente deposicional (Frei et al., 2008; 

Alexander et al., 2009). Jacobsen et al., 1988, Holland e Petersen (1995) e Ohmoto et al. (2006), 

consideram possível que as BIFs tenham retido elementos importantes durante a lixiviação da crosta 

oceânica e reconhecem a importância das interações da água do mar para a formação de rocha de 

depósitos de minério submarinos associados às BIFs (por exemplo, VMS). Argumentam, também, 

que os oceanos Arqueanos eram anóxicos, exceto, possivelmente, na zona fótica, o que favoreceu a 

deposição de BIFs em áreas rasas no arqueano. Assim, a composição da água do mar reflete o 

aporte dos elementos traços e terras raras (ETR) nos oceanos e disto resultam concentrações 

heterogêneas nas BIFs (Kato et al., 2006). Esta discussão avança no sentido de que a formação dos 

grandes depósitos de ferro (BIFs) ocorreu na transição entre o Arqueano e o Paleoproterozóico e se 
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encontra ligada a um aumento significativo do oxigênio fotossintético em um evento conhecido como 

GOE − Great Oxidation Event (Pufahl e Hiatt, 2012). 

No estado da Bahia, os terrenos ortognaisses do tipo TTG do embasamento Arqueano-

Paleoproterozóico hospedam importantes sequências vulcano-sedimentares contendo formações 

ferríferas bandadas, muitas delas portadoras de jazidas minerais de Pb, Mn e Au (Misi, 2006; Teixeira 

et al., 2006; Marinho, 2009; Borges et al, 2012). Dentre elas, podemos destacar as BIFs auríferas da 

unidade Inferior da SCM − Sequência vulcano-sedimentar Contendas Mirante (Marinho, 1994) cujas 

mineralizações vêm sendo pesquisadas pela CBPM, desde a década de 1980, e interpretadas como 

relacionadas a veios e venulações de quartzo em zonas de cisalhamento e/ou fraturamento hidráulico 

evidenciadas pela formação de clorita, epidoto, sílica, carbonato e sulfetos (Py, Po, Cpy e Apy) cujos 

teores médios na zona mineralizada podem chegar a 2,67 ppm. 

Apesar das dificuldades em estabelecer uma correlação espacial e temporal entre as 

unidades da Sequência Contendas Mirante no contexto do Cráton do São Francisco (CSF), os dados 

geocronológicos disponíveis sobre esta sequência evidenciam diferenças acentuadas entre as idades 

das litologias da Unidade Superior (2,1-2,0 Ga) e da Unidade Inferior (3,3-2,5 Ga) (Marinho, 1991; 

Zincone et al., 2016), o que sugere a existência de mais de um ciclo deposicional na SCM.  

Assim, nosso principal objetivo é apresentar os dados petrográficos, geoquímicos e isotópicos 

das Formações Ferríferas Bandadas da Sequência Contendas-Mirante e das rochas máficas 

associadas com foco nos seus aspectos genéticos e no ambiente deposicional/tectônico. 

 

2  CONTEXTO GEOLÓGICO REGIONAL DA SEQUÊNCIA CONTENDAS-MIRANTE 

 

A Sequência metavulcano-sedimentar Contendas-Mirante (SCM) está localizada na junção 

(sutura) dos terrenos Arqueanos do Bloco Gavião, a oeste, com aqueles do Bloco Jequié, a leste, 

mais especificamente na porção sul do lineamento tectônico Jacobina/Contendas-Mirante (Marinho, 

1991) (Fig. 1). Ao Norte e ao Sul, a SCM se ramifica em pequenos cinturões, interdigitando-se com 

terrenos gnáissicos-migmatíticos-graníticos de médio grau metamórfico. Além disto, o grau 

metamórfico na sequência vulcano-sedimentar aumenta na direção oeste-leste, de xisto verde a 

anfibolito baixo. De acordo com Marinho (1991), esta faixa representou o início da evolução de um rift 

continental que evoluiu para um ambiente do tipo arco de ilha, concluindo seu fechamento com uma 

colisão do tipo continente-continente que resultou em uma zona acrecionária Paleoproterozóica que 

culminou na consolidação do Orógeno Itabuna-Salvador-Curaçá (Barbosa et al.,  2004).  

Os domos TTG (tonalítico-trondhjemíticos-granodioriticos) do Paleoarqueano e 

Mesoarqueano existentes entre os metassedimentos da SCM se colocaram tectonicamente entre as 

litologias da SCM durante a Orogenia Paleoproterozóica (Barbosa e Sabaté, 2002). Dentre estes 

domos, destaca-se Serra dos Meiras, Sete Voltas e Boa Vista/Mata Verde interpretados como parte 

da crosta continental mais antiga do Estado da Bahia, com idades U-Pb SHRIMP e Pb-Pb em zircões 

entre 3,4 e 3,2 (Nutman e Cordani, 1993; Martin et al.,1997). 

Os plutons Neoarqueanos ocorrem sob a forma de faixas estreitas e alongadas e limitam toda 

a borda nordeste da Sequência Contendas-Mirante. Além disto, seus contatos bruscos são 
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interpretados como uma importante zona acrecionária paleoproterozóica (Marinho, 1991; Marinho, 

1994; Barbosa et al., 2004; Zincone et al., 2016) que se estende até a região dos conglomerados 

auri-uraníferos da Serra de Jacobina (Marinho, 1991; Teles et al., 2015). Estes plutons são 

representados pelo Sill do Rio Jacaré, portador de importantes jazidas de Fe-Ti-V (Brito, 2000) e o 

Granito Pé de Serra (Marinho et al., 2008). O Sill máfico-ultramáfico do Rio Jacaré ocorre a 10 km do 

limite leste da área estudada e apresenta assinatura toleítica, idade de U-Pb LA-ICP-MS de 2.6Ga, 

idade isocrônica Sm/Nd de 2.841 ± 68 Ma e idades TDM de 3320−3550 Ga (Brito, 2000; Brito, 

comunicação verbal). Já o Granito alcalino a subalcalino denominado de Pé de Serra apresenta idade 

U-Pb SHRIMP de 2.6 Ga (Marinho et al., 2008) e está colocado entre o Sill do Rio Jacaré e o Bloco 

Arqueano Jequié.  

Corpos de leucograníticos peraluminosos paleoproterozóicos tardi a pós-tectônico são 

abundantes e se distribuem ao longo da porção central da SCM, provocando, inclusive, auréolas de 

metamorfismo evidenciadas por porfiroblastos de cordierita. Dentre os granitoides, destacam-se os 

corpos Lagoinha, Lagoa Grande, Caetano/Aliança, Riacho das Pedras e Gameleira (Sabaté et al., 

1990; Cuney et al., 1990).  

Embora o metamorfismo e a deformação tectônica dificultem a reconstrução da estratigrafia 

original da Sequência Contendas Mirante, adotamos, neste estudo, a estratigrafia original proposta 

por Marinho (1991) e Marinho (1994) e a dividimos em três unidades (Fig 2): (i) inferior, que foi 

dividida em duas formações (Jurema-Travessão e Barreiro Dantas); (ii) intermediária, que foi 

subdividida em duas formações (Rio Gavião e Mirante); e (iii) superior, representada pela formação 

Areião. 

A Unidade Inferior é dominantemente vulcanogênica, seus contatos basais se apresentam, na 

maioria das vezes, interrompidos por corpos graníticos, menos comumente relacionados com rochas 

do complexo metamórfico-migmatítico do embasamento (Marinho, 1991). Da base para o topo, as 

rochas podem ser distribuídas da seguinte forma: inferior, formada pelas rochas metavulcânicas 

máficas (3.3 Ga) a félsicas (2.7 Ga) de assinaturas toleíticas a calcioalcalinas, sedimentos químicos 

(BIFs, metacarbonatos e quartzitos) da Formação Jurema Travessão, além de metatufos filitosos e 

metassedimentos vulcanoclásticos e químicos (chert) da Formação Barreiro Dantas (Marinho, 1991).  

Sobre a unidade inferior, repousam, discordantemente, os sedimentos epiclásticos pelito-

psamíticos, com contribuição subordinada de derrames vulcânicos e compartimentada em duas 

formações. A primeira, denominada Formação Rio Gavião, é essencialmente filítica e metamorfizada 

na fácies xisto verde e a Formação Mirante, xistosa e metamorfizada na fácies xisto verde superior a 

anfibolito, contendo intercalações subordinadas de leitos conglomeráticos, rochas calcissilicáticas e 

rochas vulcânicas predominantemente máficas de idade Pb/Pb de 2.5 Ga (Marinho, 1991).  

Por último, no topo da sequência, posiciona-se a Unidade Superior caracterizada como uma 

sequência continental representada por metarenitos feldspáticos, quartzitos e intercalações 

conglomeráticas da Formação Areião (Barbosa et al., 2012). Datações de zircão detrítico desta 

formação evidenciam idades de 2.15 e 1.9 Ga (Nutman e Cordani, 1994; Zincone et al., 2016) (Tab 

1), correlacionáveis com as idades das intrusões graníticas peraluminosas paleoproterozóicas que 

cortam esta sequência. 
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3     MATERIAIS E MÉTODOS 

 

Este trabalho investiu em diferentes técnicas: mapeamento geológico, análise petrográfica, 

química mineral, geoquímica convencional, geocronologia e geoquímica isotópica. Todas as técnicas 

de laboratório foram executadas no Instituto de Geociências (IG) da Universidade de Brasília (UNB), 

particularmente nos Laboratórios de Mineralogia, Micrografia Eletrônica e Geocronologia, exceto a 

geoquímica convencional, realizada em Acme Labs Commodities Ltd, Vancouver, Canadá. 

Foi realizado um mapeamento geológico e estrutural básico das BIFs estudadas, buscando 

entender suas relações com as rochas encaixantes. A partir deste levantamento, foi feita uma 

interpretação de dados aerogeofísicos magnéticos e gamaespectrométricos visando melhor delimitar 

áreas com ocorrências de ferro. 

Foram confeccionadas, nesta pesquisa, 36 lâminas delgadas e polidas, todas coletadas em 

amostras de superfície. O estudo foi realizado em um microscópio petrográfico acoplado à câmera 

fotográfica digital no Laboratório de Mineralogia do Instituto de Geociências da Universidade de 

Brasília (UnB). O objetivo das descrições petrográficas neste estudo visou à compreensão e à 

identificação das assembleias mineralógicas das Formações Ferríferas. 

Foram realizadas determinações de elementos maiores, traços e Terras Raras (ETR) em 60 

amostras. As análises foram realizadas no Laboratório Acme (Canadá) onde a abundância total dos 

óxidos de elementos maiores e de vários elementos traços é determinada a partir da fusão de 0,2g de 

amostra com metaborato/tetraborato de lítio, digestão com ácido nítrico diluído e análise por ICP-

OES. A perda ao fogo é dada pela diferença de peso após fusão a 1000ºC. Metais preciosos e metais 

base foram determinados após digestão de 0,5g de amostra com Água Régia e posterior análise em 

ICP-MS. As abundâncias dos óxidos de elementos maiores foram obtidas por Fluorescência de Raios 

X após fusão da amostra com tetraborato de lítio. O software utilizado para a geração dos gráficos foi 

o Excel 2010.  

As análises isotópicas de Sm e Nd de rocha total foram realizadas no Laboratório de 

Geocronologia da Universidade de Brasília (UNB) e a metodologia aqui empregada segue os 

procedimentos definidos em Gioia e Pimentel (2000). Foram analisadas 35 amostras de rocha 

distribuídas em afloramentos ao longo da área estudada. Cerca de 50mg de amostra pulverizada 

foram dissolvidas em ácido, em diferentes etapas. A amostra foi diluída e levada para colunas de 

cromatografia onde se fez a purificação e separação química de Sm e Nd. As razões isotópicas de 

Sm e Nd foram medidas em espectrômetro de massa multicoletor Finnigan MAT 262. As idades TDM 

foram calculadas com base no modelo de De Paolo (1981). Para isto, foi utilizado o programa Excel 

2010. 

As análises geocronológicas U-Pb foram obtidas em grãos de zircão coletados em oito 

amostras da Sequência metavulcano-sedimentar Contendas Mirante, sendo quatro amostras de 

rochas máficas, uma de granito e três de metassedimentos (uma amostra de quartzito e duas 

amostras de xistos). Os zircões coletados foram montados em fita adesiva, encerados em resina 

epóxi e polidos, aproximadamente, à metade de suas espessuras originais. As análises de U-Pb 

foram realizadas em um modelo Multi-Collector Spectrometer Mass Thermo Finnigan Neptune com 
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ICP acoplado, seguindo os métodos descritos por Bühn et al. (2009). Para a redução de dados e 

cálculos de idade, foram utilizados os programas PBDAT (Ludwig, 1993) e ISOPLOT-Ex (Ludwig, 

2001). Os erros isotópicos estavam no intervalo de 1σ. 

Análise química mineral de 12 amostras de BIFs e de 01 amostra de tremolitito foi preparada 

e analisada em microssonda eletrônica JEOL modelo JXA 8900RL, no Laboratório de Microscopia e 

Microanálise do Instituto de Geociências da UnB. As condições de operação foram: tensão 15 Kv, 

corrente 20 nA e diâmetro do feixe 1 μm. Foi analisada a composição química de piroxênio, anfibólio, 

magnetita e sulfeto (pirita, calcopirita e pirrotita). Para os silicatos, foram analisados os elementos 

SiO2, TiO2, Al2O3, FeO, Cr2O3, MnO, MgO, CaO, Na2O, K2O, V2O3, F, NiO, Cl. Para os cristais de 

magnetita, SiO2, TiO2, Al2O3, FeO, Cr2O3, MnO, MgO, CaO, Na2O, K2O,V2O3, F, NiO, Cl, BaO. Para 

os sulfetos, Zn, Se, Pb, Co, Cu, Ni, Mo e Au. Foram capturadas em Microscópio Eletrônico de 

Varredura (MEV) imagens de diversas texturas de rocha e hábitos de óxidos de ferro, sulfetos e 

silicatos. Os diagramas geoquímicos são apresentados em porcentagem de peso de óxidos (% em 

peso) bem como em proporções catiônicas, fórmulas estruturais químicas e diagramas de variação 

química. Os cálculos foram realizados no programa Excel 2007, seguindo as recomendações 

predefinidas por Deer et al. (1992) para fórmulas estruturais, Droop (1987), para as proporções 

Fe
+3

/Fe
+2

, Morimoto (1990), para cálculos de química geral de piroxênios, e Leake et al. (1997) para 

os cálculos dos anfibólios. 

 

4  RESULTADOS 

 

A área selecionada para este estudo (Fig 3) se encontra localizada nas proximidades da 

cidade de Contendas do Sincorá, no Estado da Bahia, a 400 km da capital Salvador, situada na 

porção Central do Cráton do São Francisco. A razão para a escolha da área se deve ao seu 

posicionamento tectônico situado entre os blocos Arqueano Gavião e Jequié bem como devido ao 

seu potencial metalogenético, conforme evidenciado pelos teores significativos de Au. As BIFs 

estudadas pertencem à Unidade Inferior da Sequência vulcano-sedimentar Contendas Mirante (SCM) 

e se encontra metamorfizada na fácies anfibolito, conforme evidenciado pela presença de grunerita 

em BIFs.  

Em superfície, as BIFs constituem importantes resistatos do relevo, marcados por pequenas 

elevações topográficas que ocorrem distribuídas em uma faixa de, aproximadamente, 8 km (Fig 3). 

Essas elevações apresentam desníveis de até 30 metros, desde o sopé até o ponto mais alto, com 

cristas orientadas seguindo a morfologia e o eixo maior dos corpos ferríferos. As melhores exposições 

estão posicionadas na Porção Sul da área estudada e se encontra associada a tremolititos (Fig 4.a), 

sendo todo o conjunto de rochas colocado lado a lado de um augen granito com ripas de plagioclásio 

que se encontra localizado na porção sudeste da área investigada.  

Nessa porção sudeste, as BIFs ocorrem em forma lenticular e estão alinhadas na direção 

NNE. Nesta área, ocorrem também rochas calcissilicáticas próximo às formações ferríferas (BIFs). Na 

porção mais ao norte, o alinhamento das exposições ferríferas muda para a direção NNW e as 

exposições de BIFs são menos evidentes e, quando existentes, estão associadas aos quartzitos (Fig 
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4.b) e rochas calcissilicáticas (Fig 4.c). No limite leste, as rochas da SCM se encontram em contato 

com as rochas máficas do Sill do Rio Jacaré (Fig 4.d), sendo a área de estudo considerada como 

uma janela de exposição dos terrenos mais antigos da SCM representados pelas rochas da unidade 

inferior (Formação Jurema-Travessão) e posicionados em meio aos xistos da Unidade Superior 

(Formação Mirante), conforme estratigrafia proposta por Marinho (1991). 

Na porção sul, os tremolititos ocorrem como encaixantes das BIFs e formam faixas estreitas e 

descontínuas, em geral, orientadas N-S. Apresentam coloração de cinza-escuro a esverdeada (Fig 

5.a) e granulação de fina a média e, por vezes, xistosa contendo talco e serpentina. Os metabasaltos 

que afloram na porção oeste (Fig 5.b) apresentam uma granulometria mais fina composta por 

hornblenda, cumingtonita e, em menor proporção, plagioclásio e pouco quartzo, enquanto que os 

metabasaltos da Porção Leste (Fig 5.c) apresentam maior conteúdo em anfibólio. Estas duas rochas 

ocorrem como intercalações estreitas e alinhadas na direção N-S e localizadas entre os xistos da 

Formação Mirante. Apresentam granulação fina, são maciças e, por vezes, xistosas sendo compostas 

por hornblenda, cumingtonita e, em menor proporção, plagioclásio e pouco quartzo. Frequentemente, 

exibem pontos escuros arredondados formados por hornblenda, cujo diâmetro pode alcançar até 2 

milímetros.  

Os metandesitos são cinza-esverdeados, foliados e têm granulação fina. Frequentemente, 

apresentam feições amigdaloidais e são bem individualizados na borda oeste da Sequência 

Contendas Mirante em contato com o Sill Máfico ultramáfico do Rio Jacaré (Fig 3). As rochas são 

compostas por hornblenda, clinopiroxênios e zircão. As amídalas são formadas por quartzo e/ou 

plagioclásio, algumas vezes preenchidas por grandes cristais de microclínio. Os pontos escuros 

característicos dessas rochas consistem em agregados de anfibólio. As rochas calcissilicáticas são 

observadas como lentes métricas de coloração branco-esverdeada a acinzentada. São compostos, 

essencialmente, por calcita/dolomita evidenciando fortes mergulhos entre 45° - 80 para leste (Fig 5.d). 

Por vezes, estas rochas apresentam porções com cristais mais grossos constituídos essencialmente 

por porfiroblástos de tremolita, o que evidencia feições de alteração hidrotermal secundária. 

Os quartzitos apresentam granulação de fina a média e estão intensamente recristalizados 

(Fig 5.e) e/ou finamente estratificados com frequentes disseminações de pirita e cor entre branco e 

bege. Estas rochas apresentam, como mineral principal, o quartzo, que varia de 40 a 60%, e o 

restante é atribuído a impurezas evidenciadas por clorita, granada e magnetita, além de zircão e 

rutilo. Devido ao fato de terem sido submetidas a intensos dobramentos, em alguns trechos, estas 

rochas adquirem aspecto de chert. Na área estudada, sua maior expressão ocupa a porção noroeste 

e forma uma serra alongada com, aproximadamente, 5 km de comprimento alinhada na direção 

NNW-SSE, até sua extremidade sul.  

Os xistos que afloram na região são interpretados como pertencentes à unidade superior da 

Sequência Contendas Mirante. Os xistos foram amostrados na porção leste e na porção oeste da 

área onde ocorrem as formações ferríferas (BIFs). As amostras coletadas na porção leste apresentam 

cor cinza-escura e localmente são crenuladas, enquanto que os xistos da porção oeste apresentam 

cor cinza e granulação de fina a média. Além disto, os xistos da porção oeste são caracterizados por 

apresentarem pórfiros de clorita de cor castanha.  
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Em certos trechos, assinalam-se cristais bem desenvolvidos e pequenos agregados de biotita 

que se dispõem sem orientação preferencial. O metachert negro, que ocorre intercalado nas BIFs, 

apresenta aspecto maciço ou de silexito e é essencialmente constituído por quartzo e, 

subordinadamente, magnetita e pirita, de forma disseminada. Na porção sudeste da área, ocorre um 

corpo irregular arqueado e alinhado na direção NNW-SS. Este corpo é representado por um augen 

gnaisse granítico que apresenta forte orientação dos cristais de plagioclásio e da matriz, que é 

composta por anfibólio e biotita. 

As formações ferríferas bandadas (BIFs) observadas ao longo da área estudada são 

caracterizadas por seu bandamento composicional evidente. Os conjuntos mineralógicos observados 

nestas rochas sugerem tratar-se de formações ferríferas da fácies óxidos e silicato com monótona 

mineralogia composta por quartzo (45-63%) e opacos (24-38%) e, subordinadamente, anfibólios do 

tipo cumingtonita-grunerita. Em relação aos aspectos macroscópicos de campo, as BIFs apresentam 

textura de meso a macrobandada, semicompacta (Fig. 6 a.b.c.d), de espessura variável, com 

bandamento médio (0,2-0,4 cm) a grosso (0,5-1,0 cm). O contato entre estes níveis de quartzo, 

magnetita e hematita são predominantemente bruscos e, por vezes, mais homogêneos e maciços e 

podem ser interpretados como o bandamento primário destas rochas.  

Em locais onde as BIFs foram submetidas a intensa deformação, o mergulho de alto ângulo é 

evidente (Fig 7.a). O bandamento milimétrico primário apresenta granulação de média a grossa e sua 

expressão se dá na forma de dobramentos apertados (Fig 7.b). Em termos de mudanças 

mineralógicas, tem-se o aparecimento de grunerita (9-15%) e uma forte orientação dos minerais 

acompanhada de recristalização intensa de quartzo, chegando a atingir até 45% de SiO2 na rocha. 

Os grãos de magnetita são constituídos por agregados granulares e podem se apresentar orientados, 

com cristais paralelos, até oblíquos ao bandamento. Descontinuidades tardias no bandamento estão 

geralmente associadas à presença de fraturas (Fig 7.c) que estão comumente preenchidas por veios 

ricos em quartzo (Fig 7.d) e óxidos de ferro com aspecto brechado. Feições de alteração supergênica 

são evidenciadas na forma de intensa porosidade e, geralmente, preenchimento por fases 

secundárias resultante da alteração de cristais de magnetita, hematita e anfibólios.  

 

4.1  PETROGRAFIA DAS BIFS 

 

As caracterizações petrográficas foram feitas a partir da análise de 17 lâminas delgadas e 

seções polidas de BIFs da área e suas encaixantes. As amostras foram coletadas ao longo de toda a 

área investigada sempre buscando as porções mais preservadas de afloramentos, excluindo, ao 

máximo, as amostras com feições secundárias de alteração e oxidação. Nas BIFs, as espessuras das 

bandas oscilam de milímetros a centímetros. Segundo a classificação de Trendall (2002), apresentam 

de micro a macrobandas (microbandas: 0,317mm; mesobandas: 1,7254mm; macrobandas: 

>2,57mm), sendo observados em maior grau de níveis micro a mesobandamentos (Fig.8.a,b.c.d). O 

contato entre estes níveis é, predominantemente, brusco, sendo pouco comum a existência de 

gradação entre as bandas. Esta gradação quase sempre é dada pela presença de magnetita e 

quartzo e, nos interstícios, anfibólios. Trata-se, portanto, de BIFs mistas incluindo fácies silicato e 
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óxido. A composição mineralógica modal estimada (em % de volume) é de: quartzo (40%), magnetita-

hematita (40%), grunerita (14%), goethita (5%) e acessórios (1%<). 

O bandamento primário deposicional das BIFs é preservado e dado por bandamento regular, 

geralmente retilíneo, entre as bandas de sílica e de minerais de ferro. Quando deformadas, as BIFs 

mostram textura granoblástica e, subordinadamente, granonematoblástica. A orientação é marcada 

por grãos alongados de magnetita/hematita, quartzo e anfibólio segundo foliação principal Sn 

(Fig.8.a). Além disso, observa-se fraturas que geram descontinuidades no bandamento e favorecem 

remobilizações de quartzo e óxidos de ferro. Os processos tectono-metamórficos hidrotermais são 

evidenciados pela presença de microestruturas, tais como: (i) granoblástica granular e, 

subordinadamente, poligonal nos aglomerados de quartzo e magnetita/hematita (Mag 1) (Fig.9.a); (ii) 

granoblástica ameboide evidenciada pelos grãos xenoblásticos de quartzo que apresentam contato 

reentrante com a magnetita e os aglomerados de magnetita (Fig.9.b); (iii) lepidoblástica, marcada, 

principalmente, pela forte orientação da magnetita/hematita (Mag2) (Fig.9.c) e, subordinadamente, 

grunerita; (iv) microestrutura de reação, tendo em vista que a magnetita se encontra parcialmente 

martitizada ou substituída pela hematita em suas bordas (Fig 9.d).  

A magnetita é encontrada, basicamente, de duas maneiras: a primeira, fazendo parte do 

bandamento da rocha como magnetita/hematita 1 e a segunda, como inclusões nos cristais de 

silicatos e, geralmente, estiradas (magnetita/hematita 2) (Fig. 9.b). Quando faz parte do bandamento 

primário, os cristais de magnetita/hematita 1 são majoritariamente euédricos e apresentam dimensões 

de 5 a 200 µm. Quando inclusa nos cristais de quartzo e anfibólio, a magnetita atinge, no máximo, 

200 µm e, frequentemente, se mostra em grãos isolados. Observada em luz refletida, a magnetita 

apresenta nível de alteração intermediária, com textura tipo treliça, típica de martitização. A 

transformação da magnetita em hematita obedece aos planos de clivagem e de fraturas pré-

existentes (Fig.9.e). A magnetita/hematita 2, geralmente, é platiforme e ocorre como agregados 

associados à foliação principal da rocha, bem como, intersticialmente, nos demais cristais, como 

diminutos grãos alongados de coloração cinza e de baixa refletância. Quanto à cristalinidade, os 

grãos são idioblásticos a subidioblásticos, com granulação mais fina, entre 5 e 10 µm. Faz contato 

curvo com a magnetita e, frequentemente, aparece em suas bordas.  

O quartzo ocorre em aglomerados granulares policristalinos (Fig.9.a) associados com a 

hematita e a magnetita da rocha e forma grãos com tamanho variando de 5 a 200 µm. Uma segunda 

geração de grãos de quartzo apresenta tamanhos variando de 50 a 200 µm. São cristais mais 

irregulares e, internamente, mostram extinção ondulante (Fig 10.a). Possuem contato, desde reto a 

curvo, com a magnetita 1, até interlobado, com a magnetita 2. Os cristais menores são límpidos, com 

limites retos, desenvolvendo uma textura em mosaico. Observamos, também, uma geração de 

microveios de quartzo que corta o bandamento composicional, evidenciando, assim, a presença de 

eventos pós-deposicionais sobre essas rochas (Fig 10.b). 

O anfibólio, classificado como da série cummingtonita-grunerita, se apresenta em agregados 

prismáticos e orientados segundo a foliação principal. Mostra granulação variando de 5 a 10 µm 

(Fig.10.c.d), o que indica grau médio de metamorfismo. A tremolita ocorre intrinsecamente e 

relacionada a domínios em que há presença de magnetita/hematita 1. Apresenta-se, 
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predominantemente, incolor e, raramente, verde e possui hábito lamelar. Quanto à cristalinidade, os 

grãos variam de subidioblásticos a xenoblásticos, com granulação em torno de 5 a 150 µm. O contato 

é, predominantemente, reto e, subordinadamente, curvo com quartzo (Fig. 9.f).  

A pirita ocorre em grãos isolados, com tamanho variando de 1 a 2 µm. Apresenta contato de 

curvo a pouco interlobado com a magnetita e, geralmente, incluso na grunerita e no quartzo (Fig 

10.d.e). Através dos espectros do EDS, foram identificadas, nas BIFs, barita, apatita e sulfato rico em 

ETR (Fig 11.a.b). A barita ocorre como cristais granoblásticos subédricos, variando de 100 µm a 200 

µm. Este mineral é caracterizado por grãos euédricos a subédricos com faces cristalinas geralmente 

bem definidas ou mesmo grãos anédricos disseminados, o que sugere uma geração secundária de 

barita. Os cristais de apatita (Fig.11.c) apresentam uma forma arredondada; seu contato com cristais 

de magnetita é geralmente ameboide sendo comum pequenas inclusões ainda não identificadas. Os 

sulfatos ricos em ETR estão em contato reto com a magnetita e o quartzo (Fig.11.d) e seus tamanhos 

variam de 10 µm a 20 µm. Foram observados, ainda, diminutos grãos de ouro, uraninita, galena e 

pirita, estes geralmente associados à magnetita (Fig.11.e.f.g.h). Os grãos podem ser classificados 

como compactos, pouco porosos, com feições de arredondamento.  

 

4.2  PETROGRAFIA DAS ROCHAS MÁFICAS  

 

As rochas máficas descritas podem ser divididas em tremolititos do Grupo A e metabasaltos 

dos Grupos B e C. Os tremolititos do Grupo A apresentam coloração cinza-esverdeada e granulação 

fina composta por tremolita/actionolita (50%) (Fig.12.a) e uma matriz fina composta por clorita (10%), 

talco (5-10), serpentina (5%) (Fig.12.b) e opacos (3-4%) (Fig.12.c); por vezes, raros cristais de 

granada (0-3%) (Fig.12.d). Como acessórios, cromita, esfalerita e magnetita. 

A tremolita ocorre na matriz e, por vezes, como megacristais subédricos (Fig.12.a) alongados, 

fibrosos ou aciculares e/ou agregados de talco e clorita (Fig.12.b) que ocorrem em meio às fraturas e 

contatos nos grãos de tremolita. É observado, também, o crescimento tardio do talco a partir da borda 

do anfibólio e dos minerais opacos (Fig.12.c) e, além disto, texturas cumuláticas com pseudo cristais 

de olivina totalmente substituídos por serpentina e talco obliterando as características ígneas 

reliquiares. Em algumas lâminas, ocorrem massas lenticulares de clorita paralelas à foliação onde 

também ocorre o aumento progressivo do teor de talco. Nestes locais, as rochas se encontram mais 

foliadas, gradando para talco-tremolita-actionolita xisto ou mesmo talco xisto, onde é comum a 

presença de cristais incolores de granada, com até 50 µm de diâmetro (Fig. 12.d). A magnetita se 

apresenta em duas gerações, uma, primária, com hábito isométrico (Fig.12.e), e outra, secundária, 

preenchendo as fraturas e geralmente associada à serpentina. A pirita ocorre, principalmente, como 

grãos isolados (Fig. 12.e) com coloração amarelo claro, alto relevo e apresentando refletância maior 

que os óxidos, e contato de curvo a ameboide com os demais cristais. A calcopirita ocorre como 

cristais arredondados com tamanho variando de 1µm a 3µm, geralmente inclusos em tremolita 

(Fig.12.f). Os grãos de calcopirita podem ser classificados como compactos, pouco porosos, 

arredondados. A esfalerita e a galena (Fig.9.c) se apresentam como diminutos cristais inclusos em 

tremolitas e seu tamanho varia de 3µm a 6µm. 
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Os metabasaltos dos Grupos B e C, do ponto de vista mineralógico, são muito semelhantes 

entre si e são formados por hornblenda (~55%), plagioclásio (~20%), quartzo (5-10%), epidoto (5-

10%), grunerita/cummingtonita (3-8%), tremolita/ actionolita (0-20%), clorita (0-5%) e opacos (<1%) e 

como minerais acessórios titanita. Os minerais, de um modo geral, apresentam granulação fina, forma 

de anédrica a subédrica e formam uma textura nematoblástica, evidenciada pela orientação 

preferencial da hornblenda (Fig.13.a). A hornblenda é o anfibólio predominante, seguida de 

proporções variáveis de plagioclásio e tremolita/actinolita. Os cristais de hornblenda possuem 

tamanho de 3-4 mm, são de cor verde a castanha e ocorrem como prismas alongados, por vezes, 

subeudrais (Fig.13.b). O contato horblenda−horblenda é reto, sendo saturado com epidoto e com os 

minerais opacos, lobados e retos com o plagioclásio e minerais opacos serrilhados. Os grãos de 

plagioclásio são granulares e finos, subdioblásticos a xenoblásticos de tamanho entre 0,1−0,4mm, 

apresentando contato reto ou lobado com a hornblenda (Fig.13.c) e o quartzo e lobado com os 

minerais opacos. O quartzo ocorre em finos cristais equidimensionais constituindo um mosaico 

impregnado por opacos e geralmente associados à grunerita/cumingtonita e tremolita. Apresenta 

paragênese com Trem + Gru/Cum + opaco (Fig. 13.d), o que demonstra a existência de processos 

hidrotermais secundários sobre estas rochas. O epidoto é incolor, granular, xenoblástico, com 

tamanhos em torno de 0,02mm. Sempre ocorre incluso em hornblenda, actinolita e, em menor 

proporção, no plagioclásio. (Fig. 13.c). A grunerita/cumingtonita possui coloração marrom-claro, se 

encontra orientada e, geralmente, em contato com o plagioclásio. São observados pequenos cristais 

de magnetita de 0,05 a 0,25mm com borda de reação para tremolita secundária. A magnetita se 

apresenta em duas gerações: uma, primária, com hábito isométrico associada aos cristais de 

plagioclásio (Pl), e outra, secundária, associada aos bandamentos ricos em grunerita, geralmente 

marcada pela forte orientação dos cristais (Fig.13.e). O zircão foi observado como grãos inclusos no 

plagioclásio. Os grãos identificados são de incolores a castanho rosado, prismáticos, de euédricos a 

subédricos, com granulação variando de 0,01 a 0,05mm (Fig.13.c). A pirita ocorre em grãos isolados, 

com tamanho variando de 0,1 a 0,4 mm. Apresenta contato de curvo a pouco interlobado com o 

plagioclásio e, geralmente, incluso na hornblenda (Fig.13.f). A assembleia mineral destas rochas, 

formada por hornblenda + plagioclásio (albita) ± epidoto, indica que o pico metamórfico atingiu fácies 

anfibolito, enquanto que a paragênese clorita e actinolita presente nas bordas dos anfibólios 

evidenciam processos de retrometamorfismo sob fácies xisto verde. 

 

4.3  PETROGRAFIA DAS ROCHAS CALCISSILICÁTICAS 

 

As rochas calcissilicáticas possuem de granulação fina a média, por vezes, de grossa a 

maciça. Correspondem a um conjunto de rochas quartzosas, com teores expressivos de diopsídio, 

epidoto e tremolita/actinolita. São de cor cinza-clara e se encontram associadas às litologias 

ultramáficas. As amostras são constituídas por um agregado de grãos de clinopiroxênios, arranjados 

em uma textura granoblástica decussada a poligonal na qual os cristais são subidioblásticos e sem 

orientação preferencial (Fig. 14.a). São observadas inclusões e vênulas de epidoto, além de 

carbonatos, entre os contatos ou truncando os cristais de diopsídio. No entanto, estes minerais não 
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ocorrem em quantidades >1%. A tremolita tem granulação fina e se apresenta de forma anédrica a 

subédrica (Fig.14.b). O talco tem grãos anédricos, com granulação de fina a média. Apresenta 

orientação preferencial evidenciada por grãos fibrosos e alongados que, frequentemente, estão em 

contato com grãos de tremolita. Observamos feições de substituição/alteração do piroxênio para um 

carbonato rico em ETR (Fig. 14.c). Por vezes, apresenta estrutura em flor (Fig.14.d) e 

composicionalmente, são ricos em K, Cl, Ba, Mo, P, Pb, Zn, Ca, conforme evidenciado nas análises 

EDS. 

 

4.4  QUÍMICA MINERAL 

 

Foram analisados quimicamente os cristais de magnetita em amostras de BIFs e tremolititos 

(Tabela 1). Notamos que as magnetitas ocorrem, basicamente, de duas maneiras: a primeira, como 

cristais isométricos de magnetita/hematita 1, como parte do bandamento da rocha (Fig.15.a); a 

segunda, como cristais marcados pela forte orientação da magnetita/hematita 2 (Fig.15.b). 

No geral, os cristais contêm baixo Al (0−193 ppm, média 25,24 ppm), Ni (0–11,71 ppm, média 

1,86 ppm), Cr (0–161,07 ppm, média 6,65), Mn (0–33,96 ppm, média 5,05 ppm),Ti (0–40,03 ppm, 

média 8,31 ppm) e V (0–16,42 ppm, média 3,05 ppm).  

Os dados analisados evidenciam que a magnetita 1 e a magnetita 2 não mostram diferenças 

significativas e que todos os cristais analisados apresentam conteúdos de FeO(t) similares, oscilando 

entre 80 e 93% (Fig. 16.a). Quando comparamos o conteúdo de Ni, Cr e V (Fig. 16.b.c.d) dos óxidos 

de ferro das BIFs com o conteúdo destes elementos em óxidos de ferro encontrados nos tremolititos 

encaixantes (AM -29), observamos que os teores Ni (15−35 ppm), Cr (20−150 ppm) e V (20−37 ppm) 

nas BIFs são semelhantes, com destaque para o maior enriquecimento nas amostras dos tremolititos 

encaixantes das BIFs. 

Os dados são compatíveis com o campo de magnetitas primárias (Fig.17.a) e indicam que os 

óxidos analisados são compatíveis com magnetitas geradas a partir de fluidos hidrotermais, de 

temperaturas entre 250–300ºC, conforme demonstrado no gráfico da Figura 17.b, o que é compatível 

com as temperaturas necessárias para lixiviação de metais a partir da crosta oceânica, conforme 

postulado por Tauson et al. (2012) e Chung et al. (2015).  

Quando comparamos o conteúdo de Ti +V dos óxidos de ferro encontrados nas BIFs com o 

conteúdo encontrado nos óxidos de ferro dos tremolititos encaixantes (AM-29), notamos um maior 

enriquecimento do conteúdo de Ti +V nos óxidos deste último, o que corresponde, conforme 

postulado por Chung et al. (2015), que as magnetitas dos tremolititos foram cristalizadas em 

temperaturas entre 300-500ºC, enquanto que as magnetitas das BIFs foram cristalizadas em 

temperaturas entre 250-350ºC. Este dado indica que os tremolititos encaixantes podem ter sido a 

fonte geradora das BIFs, fato justificado pelo baixo conteúdo em Ti +V nas BIFs em relação aos 

tremolititos encaixantes, o que está de acordo com Pecoits et al. (2009), que considera que a 

temperatura de cristalização e a fugacidade de oxigênio dos oceanos são fatores que contribuem 

para o baixo conteúdo de Ti +V nas magnetitas das BIFs em relação às encaixantes máficas. 
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5  GEOQUÍMICA E GEOCRONOLOGIA 

 

Foi feita uma triagem litogeoquímica para identificação de BIFs livres de contribuição detrítica, 

segundo os critérios discutidos por Planavsky et al. (2010), Bekker et al. (2010) e Viehmann et al. 

(2015; 2016). Os resultados químicos se encontram na Tabela 2. Assim, somente as BIFs livres de 

contaminantes detríticos, ou seja, BIFs puras (Al2O3 <0,2 %, Ti <233 ppm, Zr <6 ppm; Th <0,55 ppm e 

ΣREE <84 ppm) podem ser consideradas como fontes confiáveis da composição da água do mar 

arqueano-paleoproterozóico (Viehmann et al., 2015). Tabelas 2, 3 e 4. 

 

5.1  METASSEDIMENTOS 

 

Os dois grupos definidos como BIFs Puras (Grupo 01) e Impuras (Grupo 02) foram 

normalizados pelo Post-Archean Australian Shales – PASS (Taylor e McLennan, 1985). Nota-se que 

os padrões de ETR são bem similares entre si, entretanto, para as BIFs Puras, formadas por 04 das 

27 amostras analisadas, o padrão de ETR é mais homogêneo e é semelhante a asas de pássaro com 

fracionamento das terras raras e anomalias positivas de Eu/Eu*= (2.1−2,7) (Fig 18.a). O seu conteúdo 

de ETR total varia entre 18,6 e 38,06 ppm.  

O segundo conjunto de BIFs, composto por 23 das 27 amostras, exibe um fracionamento 

moderado dos ETR e anomalias positivas de Eu/Eu*= 1 a 2.6. O seu conteúdo de ETR total varia 

entre 11,77 e 135,47 ppm (Fig.18.b) e o seu padrão de ETR normalizado pelo PASS é bem 

semelhante ao Grupo 01; entretanto, para o Grupo 02, parece haver uma maior dispersão dos dados, 

o que pode estar associado a um maior grau de contribuição detrítica na bacia, exceto para as 

amostras AM-16, AM-008, AM-038, AM-05 que, apesar do aspecto bandado, apresentam padrão de 

ETR diferente das demais amostras de BIFs, sendo, inclusive, mais enriquecidas em ETRP, quando 

comparadas com as demais amostras de BIFs do mesmo grupo (Fig. 18.c). 

Os valores de ETR das 3 amostras calciossilicáticas foram normalizados ao Post-Archean 

Australian shales – PASS (Taylor e McLennan, 1985), sendo que os valores de anomalias em Eu*, 

Ce* e Y foram obtidos segundo os mesmos parâmetros efetuados com os dados de BIFs. O elemento 

Y foi mantido como relação comparativa com as BIFs. As concentrações totais de elementos terras 

raras nestas rochas mostram valores muito baixos, com ΣETR na faixa entre 17 e 34 ppm, anomalias 

negativas de (Ce/Ce* = 0,64 a 0,91) e de negativa a levemente positiva em (Eu/Eu* = 0,8 a 1,0) e 

padrão de ETR horizontal (Fig. 18d).  

Os filitos exibem um fracionamento incipiente ETR e anomalias negativas de (Ce/Ce*= 0,7 a 

0,8) e negativas de (Eu/Eu*= 0,64 a 0,77). O seu conteúdo de ETR total varia entre 110 e 143 ppm 

(Fig.15.b) e mostram padrão de ETR horizontal semelhante aos padrões observados nos chert, nos 

filitos e nas rochas calcissilicáticas. Os cherts encontrados na região e associados aos quartzitos 

exibem um fracionamento incipiente ETR e anomalias negativas de (Ce/Ce*= 0,64 a 0,78) e negativas 

de (Eu/Eu*= 0,7 a 0,8). O seu conteúdo de ETR total varia entre 7,9 e 105,2 ppm (Fig.18.d).  

Do ponto de vista petrográfico, não se observa grandes variações entre os dois grupos de 

BIFs, entretanto, quando plotados junto com as demais amostras, em um diagrama binário Sm (ppm) 
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versus ETR total (ppm) (Fig.19.a), observa-se uma forte correlação positiva. No diagrama binário 

Eu/Eu* versus ETR total (ppm), fica evidente que as BIFs puras do Grupo 01 apresentam as maiores 

anomalias positivas de Eu/Eu* quando comparadas com as demais amostras. Ainda assim, o maior 

enriquecimento em ETR total fica nas amostras de BIFs com padrão de ETR alterado e nos filitos 

cinza. (Fig. 19.b). Ao se comparar o comportamento das concentrações dos elementos traços, fica 

evidente o menor conteúdo em Al2O3 (%) e Zr (ppm) nas BIFs puras do Grupo 01, quando 

comparadas com as BIFs impuras do Grupo 02 (Fig.19.c). O maior conteúdo destes elementos se 

encontra nas amostras de chert e de filito cinza, como também nas amostras de chert. O Grupo 02 

também apresenta maior conteúdo em Zn (ppm) e Y (ppm), quando comparado com as BIFs do 

Grupo 01 (Fig.19.d). Além disto, observamos que as amostras de BIFs alteradas apresentam maior 

conteúdo de Y (ppm) e menor conteúdo de Zn (ppm), em relação às amostras de BIFs. Observa-se 

que as concentrações do Pb (ppm) nas amostras de BIFs do Grupo 01 são menores em relação às 

BIFs do Grupo 02 (Fig. 19.e). Já o conteúdo em Au (ppb) nas BIFs do Grupo 01 fica entre 0,1-3,0 

(ppb). O seu conteúdo em As (ppm) é extremamente baixo, com exceção de uma amostra que 

apresenta valores de 250 (ppm). (Fig.19.f). Em mapa, as maiores concentrações de Au (ppb) 

(Fig.20.a) e As (ppm) (Fig. 20.b) se encontram, principalmente, na porção sul e, subordinadamente, 

na porção norte. 

 

5.2  ROCHAS MÁFICAS 

 

As análises químicas de rocha total utilizadas neste estudo são apresentadas na Tabela 3. 

Um aspecto relevante a ser mencionado é que, a partir dos padrões dos Elementos Terras Raras, as 

rochas máficas foram divididas em 3 grupos. O primeiro é denominado tremolititos do grupo A, o 

segundo metabasaltos do grupo B, e o terceiro metabasaltos do grupo C.  

No diagrama (Yb)N vs (Dy)N, as amostras de tremolititos do Grupo A caem no campo das 

rochas boniníticas, enquanto que os metabasaltos dos Grupos B e C plotam no campo dos basaltos 

de arco da ilha toleítico (Fig.21.a.). No Gráfico Cr vs Y (Dilek e Furnes, 2009) (Fig.21.b), os 

tremolititos do Grupo A correspondem, claramente, ao campo das rochas magnesianas tipo boninitos. 

As características geoquímicas dos boninitos da Sequência Contendas Mirante, no diagrama dos 

elementos imóveis Ti e V de Shervais (1982), evidenciam que as amostras de tremolititos do Grupo A 

e os metabasaltos do Grupo B são claramente distinguíveis dos metabasaltos do Grupo C (Fig.21.c): 

os dois primeiros plotam do campo dos basaltos de bacia de back-arc (BAB) e o último no campo dos 

basaltos alcalinos de arco de ilha. Além disto, as amostras dos tremolititos do Grupo A e dos 

metabasaltos do Grupo B plotam no campo dos basaltos-andesitos sub-alcalinos, enquanto os 

metabasaltos do Grupo C plotam no campo dos álcali-basaltos (Fig. 21.d) (Winchester e Floyd, 1977). 

O diagrama de distribuição dos elementos ETR revelou a existência de três grupos de rochas, 

denominados A, B e C, como mencionado anteriormente. De um modo geral, nos três grupos, ocorre 

o enriquecimento dos elementos Terras Raras Leves (ETRL) em relação aos pesados (ETRP). Os 

metabasaltos dos Grupos B e C possuem maior enriquecimento em ETR total quando comparados 
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com os metabasaltos do Grupo A. Os ETRP de todos os grupos são semelhantes entre si, com 

destaque para o Grupo B, que é levemente enriquecido em ETRP em relação aos demais grupos.  

Quando se compara os padrões dos ETR normalizados ao condrito para os 03 grupos, nota-

se que os tremolititos do Grupo A apresentam padrões de ETR com distribuição entre os padrões das 

rochas do manto de natureza E-Morb e N-Morb (Sun e McDonough, 1989) (Fig 22). Além disto, são 

mais empobrecidos em ETRs, principalmente nos ETRL (La = 1−15,0 ppm; Ce = 3,8−15,1 ppm; 

ƩETR = 12,1−106 ppm) e apresentam (i) padrão côncavo e enriquecido em ETRL (La/Smcn = 

0,65−1,24; La/Ybcn = 1,21−3,28 e Gd/Ybcn = 1,22−2,21); (ii) razões Nb/Thpm (0,43−1,47) e Nb/Lapm 

(0,25−0,46), Eu (Eu/Eu* = 0,7−1,47); e (iv) valores de Ce/Ce* (0,64−1,40). As rochas deste grupo 

apresentam valores mais elevados das razões La/Y (0,19−0,54), Nb/Y (0,16−0,38) e Zr/Sm 

(13,18−30,95) e menores valores da razão Zr/Nb (11,82−19,65).  

Os metabalsaltos do Grupo B apresentam padrões de ETR posicionados entre o padrão de 

ETR do manto (E-Morb) e (N-Morb) (Sun e Mcdonough, 1989). Além disto, são mais enriquecidos em 

ETR, principalmente nos ETRL (La = 9,4−16,8 ppm; Ce = 24,3−32,2 ppm; ƩETR = 100−130 ppm), e 

apresentam (i) padrão côncavo e enriquecido em ETRL (La/Smcn = 1,15−1,79; La/Ybcn = 1,46–2,45 e 

e Gd/Ybcn = 1,30−1,66); (ii) razões Nb/Thpm (0,16−1,34) e Nb/Lapm (0,90−2,06), Eu (Eu/Eu* = 

0,98−1,17); e (iv) valores de Ce/Ce* (0,8−1,03). As rochas deste grupo apresentam valores 

moderados das razões La/Y (0,3−0,5), Nb/Y (0,24−0,37) e Zr/Sm (20,7−29,60) e menores valores da 

razão Zr/Nb (10,33−17,92).  

Os metabasaltos do Grupo C apresentam padrões semelhantes aos Basaltos de ilhas 

oceânicas (OIB). Além disto, são mais enriquecidos em ETRs, principalmente nos ETRL (La = 

28−70,0 ppm; Ce = 57,3−164 ppm; ƩETR = 170−415 ppm), e apresentam (i) padrão côncavo e 

enriquecido em ETRL (La/Smcn = 1,91−2,50; La/Ybcn = 10,75–17,49 e e Gd/Ybcn = 3,16−4,90); (ii) 

razões Nb/Thpm (0,43−0,95) e Nb/Lapm (0,78−2,30), Eu (Eu/Eu* = 0,99−1,09); e (iv) valores de Ce/Ce* 

(0,72−0,97). As rochas do norte apresentam valores mais baixos das razões La/Y (1,38−2,37), Nb/Y 

(0,92−1,79) e Zr/Sm (19,01−29,45) e menores valores da razão Zr/Nb (6,14−7,8).  

 
5.4  U-Pb 

 

Este capítulo apresenta estudos geocronológicos pelo método U-Pb em amostras da SCM, 

visando determinar a idade de cristalização magmática das rochas metabásicas associadas à 

deposição das BIFs da Sequência Contendas Mirante e às idades dos grãos de zircão detrítico dos 

quartzitos que ocorrem na porção central da área bem como dos xistos que ocorrem nos limites leste 

e oeste da área estudada.  

 
5.4.1  Geocronologia U-Pb LA-ICP-MS das rochas máficas 

 

As amostras de metabasaltos do Grupo C (AM-42, CM-12A, CM-06) e do Grupo B (CM0-4B) 

ocorrem alinhadas na direção norte-sul. As amostras do Grupo C (AM-42, CM-06, CM12A) foram 

coletadas no limite oeste da área e os metabasaltos do Grupo B (CM-04B) foram coletados na sua 

porção leste. Os grãos de zircão encontrados, de um modo geral, são prismáticos e, em menor 
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frequência, arredondados, como, por exemplo, na amostra AM-42 (Fig. 26.a). Além disto, apresentam 

zoneamento ígneo preservado e razão Th/U típica de rochas magmáticas (Hoskin e Black, 2000).  

Na amostra CM-4B, foram analisados 10 grãos, sendo a razão Th/U calculada entre 0.111 e 

0.592 e a idade de intercepto superior em 2630± 7.2 Ma (Fig. 23.a). (Tabela 4). Na amostra CM-12A, 

foram analisados 12 grãos (Tabela 5), onde a razão Th/U calculada varia de 0.121 a 1,289 e a idade 

de intercepto superior é de 2679±27Ma (Fig. 23.b). Na amostra AM-42, foram analisados 30 grãos 

(Tabela 6) e a razão Th/U calculada varia de 0,208 a 0,459 sendo a idade de intercepto superior de 

2679±27Ma (Fig.23.c). Na amostra CM-06, foram analisados 11 grãos que apresentaram população 

única com idade concordante de 2654±9.9Ma (Fig.23.d). (Tabela 7). 

 

5.4.2  Geocronologia U-Pb LA-ICP-MS dos metassedimentos 

 

As amostras CM-10 e CM-4A correspondem a um metassedimento fino acinzentado, sendo a 

amostra CM-04a, um xisto com porfiroblástos de clorita, coletada no limite leste da área próximo aos 

metabasaltos da porção oeste (Grupo B) e a amostra CM-10, um xisto com magnetita disseminada, 

coletada no limite sudoeste próximo aos metabasaltos da porção oeste (Grupo C). No total, foram 

analisados 31 grãos, na amostra CM-04A (Tabela 8), e 39 grãos, na amostra CM-10 (Tabela 9). Os 

grãos de zircão têm hábito prismático, por vezes, de esférico a sub-esférico (Fig.26.b). São de cor-de-

rosa e marrom. 

Na amostra CM-04a, foram encontradas 03 populações, sendo a primeira de idades entre 

1960 a 2149 Ma, a segunda, 2402 a 2490, e a terceira entre 2591 e 2739 Ma (Fig.24.a), enquanto 

que, na amostra CM-10, foi encontrada apenas uma população de zircão com idades entre 2017 a 

2209 Ma (Fig 24.b). Assim, a idade mínima da bacia é de, aproximadamente, 1960 a 2149 Ma, sendo 

que a idade do sedimento mais antigo é de 2739 Ma.  

A amostra CM-12C representa um quartzito impuro esbranquiçado que está intensamente 

recristalizado e localizado na porção central da área de estudo. No total, foram analisados 57 grãos 

(Tabela 10). Os grãos de zircão são quebrados, apresentam tamanhos variados e formato de esférico 

a sub-esférico, com raros cristais com hábito prismático (Fig. 26.b). São incolores, rosa claro e 

castanho escuro, com zoneamento oscilatório concêntrico e alguns deles têm superfícies pitted, 

sugestiva de abrasão durante o transporte de sedimentos. Esses grãos apresentam duas populações 

principais: a primeira com idade variando de 2625 Ma a 2706 Ma e a segunda com idade entre 3146 

Ma e 3469 Ma (Fig. 24.c); portanto, a idade máxima da bacia é de 2.6 Ga. 

 

5.4.3  Geocronologia U-Pb LA-ICP-MS do Augen Granito 

 

A amostra CM-05 O é classificada como um augen granito com forte orientação cataclástica 

marcada pela orientação das ripas de plagioclásio. Esta rocha está colocada no limite sudoeste da 

área estudada em contato com as rochas máficas hospedeiras das BIFs. Os cristais de zircão 

encontrados, de um modo geral, são prismáticos (Fig. 26.a.) e apresentam um zoneamento ígneo 
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preservado. Nesta rocha, foram analisados 22 cristais (Tabela 11) cuja razão Th/U calculada varia de 

0,319 a 0,547, sendo a idade do intercepto superior de 2647± 6.1 Ma (Fig. 25.a).  

 

5.5  Sm/Nd  

 

As concentrações de Sm nas BIFs em foco variam de 0,56 ppm a 5,22 ppm, enquanto que a 

concentração de Nd varia entre 2,46 ppm e 28,442 ppm. As amostras de tremolititos do Grupo A 

apresentam concentrações de Sm entre 0,88 ppm e 3,19 ppm e concentrações de Nd entre 2,79 ppm 

e 7,96 ppm. As amostras das rochas calcissilicáticas exibem concentrações de Sm entre 0,47 ppm e 

1,78 ppm e Nd entre 2,52 e 4,79 ppm. As amostras de chert apresentam concentrações de Sm entre 

1,38 e 4,07 e Nd entre 7,62 e 23,56, enquanto que as amostras de filito exibem concentrações de Sm 

de 2,872 e 4,15 ppm e Nd 13,93 e 24,51. Os dados isotópicos Sm-Nd das amostras de BIFs, dos 

tremolititos, dos metabasaltos, das rochas calcosilicática, do chert e do filito cinza são apresentados 

na Tabela 12. 

As amostras de BIFs apresentam valores de 
147

Sm/
143

Nd entre 0,1012 e 0,1383 e possuem 

idades modelo TDM entre 2,18−3,16 Ga, enquanto que os tremolititos do Grupo A apresentam 

valores 
147

Sm/
143

Nd >0,19. As amostras das rochas calcossilicáticas e dos filitos apresentam valores 

147
Sm/

134
Nd <0,15. 

Quando plotadas as amostras de BIFs e chert em um diagrama 
147

Sm/
144

Nd e 
143

Nd/
144

Nd, é 

possível definir uma isócrona com idade de 2528±69 Ma e MSWD = 1,5 (Fig. 27.a), enquanto que os 

valores de εNd (2,6) para as BIFs são predominantemente positivos e os valores εNd (2,0) variam 

entre -7,30 e 0,95, prevalecendo os valores negativos (Fig. 27b). No diagrama Eu/Eu* versus TDM 

(Ga), as BIFs com maiores anomalias positivas de Eu/Eu* são as que apresentam as idades TDM 

mais antigas (Fig.27c).  

 

6  DISCUSSÃO 

 

As BIFs da Sequência Contendas Mirante são formadas por quartzo (40%), magnetita (40%), 

grunerita (14%), goethita (5%) e acessórios (1%<). Neste caso, a presença da grunerita indica grau 

médio de metamorfismo, o que está de acordo com a equação Fe3O4 + SiO2 + H2O(g) → 

Fe7Si8O22(OH)2 (Magnetita + Quartzo + Água → Grunerita), de Bohlen et al. (1980) ou mesmo pelas 

reações (Fe,Mg)6Si4O10(OH)8 + 4SiO2 = 2(Fe,Mg)3Si4O10(OH)2 + 2H2O (Greenalita + Quartzo 

=minnesotaita + água) e daí (Fe,Mg)3Si4O10(OH)2 = (Fe,Mg)7Si8O22(OH)2 + 4SiO2 + 4H2O 

(minnesotaita = quarzo + água + grunerita), conforme postulado por Floran e Papike (1978). 

Estas rochas apresentam grande homogeneidade química além de conteúdos negligenciáveis 

de outros elementos, o que sugere que a deposição das BIFs da SCM tenha se dado a partir da 

precipitação química em ambiente marinho, o que está de acordo com o mecanismo atualmente 

aceito para deposição de BIFs, ou seja, precipitados químicos a partir dos fluidos hidrotermais 

submarinos que lixiviam basaltos de fundos oceânicos (Bekkes et al., 2010). Sendo assim, estas 
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rochas podem ser consideradas como fontes importantes de informação sobre a evolução arqueana-

paleoproterozóica da paleo bacia oceânica Contendas Mirante.  

As BIFs da SCM foram agrupadas em BIFs Puras (Grupo 01) e BIFs Impuras (Grupo 02), 

segundo os critérios discutidos por Planavsky et al. (2010), Bekker et al. (2010) e Viehmann et al. 

(2015; 2016) e, ainda assim, os padrões de ETR de ambos os grupos são semelhantes entre si e 

similares também a outras BIFs Arqueanas do mundo (Fig.28), exceto pela ausência de anomalias de 

Y nas BIFs da SCM, o que também ocorre nas BIFs de 2.9 Ga de Witwatersrand, South Africa, 

apresentados por Viehmann et al. (2015), e nas BIFs auríferas da mina de São Bento (Valadares, 

2004), no Quadrilátero ferrífero. Somado a isto, a intensidade das anomalias de Európio (Eu) é mais 

acentuada no Grupo 01, quando comparado com o Grupo 02, e sugere a existência de fontes de mais 

alta temperatura como responsáveis pela deposição das BIFs da SCM. 

As assinaturas primárias das BIFs do Grupo 01 e Grupo 02 estão bem preservadas, conforme 

pode ser visto nos diagramas Ce/Ce* vs Eu/Eu* de Leybourne (2006) que aponta que as amostras do 

Grupo 02 possuem assinaturas semelhantes aos sedimentos plataformais marinhos, enquanto que as 

amostras do Grupo 01 e parte das amostras do Grupo 02 evidenciam deposição proximal às 

exalações submarinas (Fig.29.a).  

As amostras do Grupo 01 e do Grupo 02 apresentam valores de Pr/Pr* >1 (Fig.29,b) 

semelhante a outras BIFs arqueanas e paleoproterozóicas do mundo, o que indica verdadeiras 

anomalias negativas de Ce/Ce* e, portanto, um ambiente oxidado, o que está de acordo com Bau e 

Dulski (1996), Frei et al. (2008) e Bekker et al. (2010) que apontam que anomalias negativas de 

Ce/Ce* são indicativos de ambientes oxidados e, quando somadas à presença de detritos aluminosos 

e sulfatos, indicam a existência de ambientes rasos, conforme discutido por Huston e Logan (2004) 

para as BIFs da Formação Paddys Market, do Terreno de Pilbara, Austrália. 

O efeito de contaminação por sedimentos clásticos pode ser avaliado através do 

comportamento de Y/Ho. A razão Y/Ho, em sistemas magmáticos e aquosos, é definida por um 

campo primitivo denominado de “CHARAC” (from Charge and Radius Control), caracterizado por 

valores 24 <Y/Ho <34, equivalente à composição do Post-Archean Australian Shale − PAAS (Taylor e 

McLennan, 1985) bem como um campo de água salgada livre de contaminante detrítico com valores 

de 44 <Y/Ho <74 (Bau e Dulski, 1996; Bolhar et al., 2004; Kato et al., 2006; Frei et al., 2008; 

Planavsky et. al., 2010). As amostras de BIFs, tanto do Grupo 01 quanto do Grupo 02, apresentam 

razões Y/Ho entre 23 e 41, o que é compatível com os sistemas hidrotermais submarinos, e seu 

conteúdo em Al2O3 sugere a existência de zonas emersas que devem ter atuado como fonte de 

sedimentos para as amostras do Grupo 02 (Fig 30.a). 

As amostras de BIFs, quando plotadas no diagrama de correlação Eu/Eu* e Eu/Sm, parecem 

confirmar a sugestão de que as BIFs do Grupo 01, com anomalias positivas de Eu/Eu* >2, se 

encontram próximas da fonte de alta temperatura onde as soluções hidrotermais são mais diluídas 

(Fig 30.b); nestes casos, os valores de Eu/Eu* >2 e Eu/Sm <1 indicam fluidos de mais altas 

temperaturas superiores a 350ºC com alguma contribuição detrítica e os valores de Eu/Eu* <2 Eu/Sm 

<1,5 indicam temperaturas mais baixas que 350ºC e/ou maior distância da fonte exalativa sob forte 

contribuição detrítica (Alexander et al., 2008; Viehmann et al., 2015). Assim, a diminuição das razões 
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(Eu/Sm) pode ser interpretada como relacionadas a uma variação da temperatura dos fluídos 

hidrotermais. 

De acordo com Planavsky et al. (2010), a intensidade da absorção dos ETR pelos 

precipitados hidrotermais é proporcional à concentração em ETR das fases fluidas. Nestas fases, os 

ETR são rapidamente retirados das soluções hidrotermais, sendo o Eu
+2

 rapidamente absorvido pelos 

sedimentos químicos, quando comparadas com os demais ETRs. Sob condições redutoras e 

temperaturas elevadas, as anomalias Eu
+2

 são mais acentuadas (Bekker et al., 2010; Planavsky et 

al., 2010). Neste caso, de acordo com Peter (2003), o potencial de oxi-redução Eu
3+

/Eu
2+ 

depende, 

principalmente, da temperatura e, em menor grau, do pH, sendo pouco afetado pela pressão. Nessas 

condições, os ETR ocorrem como complexo clorídrico, predominantemente como EuCl
-2

, e, 

subordinadamente, como EuCl
-3

. Como os outros ETR estão no estado +3 (exceto para o Ce), a 

presença de Eu no estado +2 resulta em uma anomalia positiva de Eu no fluido e precipitado 

químicos (Peter, 2003). 

Desta forma, os valores das anomalias de Eu observadas nas BIFs da Sequência Contendas 

Mirante se mostram semelhantes às assinaturas geoquímicas de fumarolas oceânicas modernas 

onde as anomalias de Eu são cada vez mais parecidas com as da água do mar, conforme o aumento 

da distância da fonte hidrotermal (Planavsky et al., 2010). Este fato é observado no campo 

hidrotermal Geotrasverse Trans-Atlântico (TAG), situado na cadeia Meso-Atlântica. Nestes campos, 

os sedimentos metalíferos precipitados a partir de fontes com temperaturas superiores a 350ºC 

apresentam fortes anomalias positivas de Eu (Ruhlin e Owen, 1986).  

Fato semelhante ocorre nos campos hidrotermais com temperaturas inferiores a 200ºC 

localizados no Caribe, próximo à costa Sul de Cuba, onde os sedimentos gerados pela interação da 

água do mar com as rochas máficas e ultramáficas do assoalho oceânico precipitam sedimentos com 

talco interpretados como uma nova classe de depósito hidrotermal submarino. Além disto, 

apresentam anomalias positivas de Eu (Hodgkinson et al., 2015).  

Assim, as anomalias positivas de Eu nas BIFs da Sequência Contendas Mirante revelam a 

existência de um componente hidrotermal de alta temperatura na água do mar, enquanto que as 

anomalias levemente positivas revelam campos hidrotermais de mais baixa temperatura e/ou maior 

distância da fonte hidrotermal, o que está de acordo com Kato et al. (2006) que apontam que as 

variações nas razões (Eu/Eu*)cn em BIFs indicam mudanças no tempo e no espaço das atividades 

hidrotermais exalativas.  

Dessa forma, a existência de dois conjuntos de amostras, distinguidos, principalmente, pela 

intensidade da anomalia de Eu e pelo grau de contaminação detrítica, pode ser interpretada como 

devida à variação da temperatura das fontes hidrotermais (fumarolas) e/ou da profundidade no 

ambiente deposicional, conforme sugerido pela correlação Ce/Ce* e Pr/Pr*  

Na Figura 31.a, está representado o diagrama proposto por Bonnot-Courtois (1981) e Corliss 

et al. (1978) no qual estão lançadas as amostras de BIFs do Grupo 01 e de BIFs do Grupo 02 

coletadas ao longo da área de estudo. As BIFs do Grupo 01 e a maior parte das BIFs do Grupo 02 

caem próximas do campo dos depósitos de sedimentos metalíferos proximais e sua composição é 

semelhante à composição dos sedimentos metalíferos proximais encontrados na área French 
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American Mid Ocean Undersea Study − FAMOUS, em Galápagos (Corliss et al., 1978 e Bonnot-

Courtois, 1981). Além disto, quando plotados nos diagramas (Eu/Sm)NS e (Sm/Yb)NS, propostos por 

Alexander et al. (2008), as amostras de BIFs apontam para a proximidade de fontes hidrotermais de 

alta temperatura (Fig. 31.b). 

Nos sistemas hidrotermais modernos, a água do mar percola através de fraturas nas rochas 

subjacentes e isto se dá devido ao aquecimento provocado por uma rocha intrusiva e/ou magma, na 

crosta oceânica, que, por sua vez, lixivia metais (por exemplo, Fe, Cu, Zn, Pb, Ba, Au, S, U) quer nas 

cordilheiras mesoceânicas (midocean ridges) quer nos riftes das bacias de retro-arco associado a 

arcos magmáticos (back-arc rift basins) (Huston e Logan, 2004; Tauson et al., 2012; Chung et al., 

2014). Por exemplo, nos sedimentos proximais às fumarolas brancas encontrados na Bacia de Laus, 

no Oceano Pacífico, os teores em Au são da ordem de 6,7 ppm de Au, enquanto que os sedimentos 

proximais localizados em águas territoriais da Papua Nova Guiné, próximo à Ilha Lihir, apresentam 

teores de até 230 ppm de Au (Herzig et al., 2000).  

Referências a este fenômeno têm sido feitas por Viljoen et al. (1969), Viljoen (1984), Bavinton 

e Keays (1978), Saager et al. (1982), Botros (2015), Vlassopoulos e Wood (1990) e Thomassot et al. 

(2015) que sugerem que o ouro pode ocorrer como sedimento químico exalativo na forma de Au, 

AuCl
-4

, AuCl, AuHS
-2 

e AuOH (H2O) que é originado da lixiviação da crosta oceânica e depositado 

proximal às fontes exalativas submarinas (Large et al., 2011; Tomkins, 2013; Botros, 2015; 

Hodgkinson et al., 2015; Ganguly et al., 2016). 

A presença de barita e apatita nas BIFs da Sequência Contendas Mirante sugere a existência 

de condições variáveis de redox nos oceanos antigos e parece ser um indicador de ambientes 

proximais a fontes hidrotermais exalativas. Isto ocorre devido à natureza altamente insolúvel do bário 

que tende a se depositar proximal a fonte hidrotermal submarina. Além disto, evidencia deposição em 

porções mais oxidadas e rasas dos oceanos comumente relacionadas a um maior consumo de 

sulfatos por bactérias nos oceanos (Huston e Logan, 2004). Assim, a presença de sulfatos nas BIFs 

da Sequência Contendas Mirante sugere deposição das BIFs em ambientes rasos, oxidados e 

proximais às exalações hidrotermais submarinas. 

Somado a isto, as rochas máficas e ultramáficas fornecem informações valiosas sobre a 

origem dos magmas (Condie, 2005; Sharkov e Bogina, 2007; Gill, 2010; Bucher e Grapes, 2011; Polat 

et al., 2012, Polat, 2014). Os resultados obtidos a partir das rochas analisadas indicam a presença de 

rochas da série toleitítica. Estas rochas são distinguidas em 03 grupos que são diferenciados por 

seus diversificados padrões de ETR.  

O primeiro grupo é representado pelos tremolititos do Grupo A. Este grupo é representado por 

rochas de afinidade boninitica. O segundo grupo é representado pelos metabasaltos do Grupo B e o 

terceiro pelos metabasaltos do Grupo C, os dois últimos classificados como basaltos de arco de ilha, 

conforme discutido anteriormente.  

Esses mesmos dados, quando plotados no diagrama binário e Th(n) versus Nb(n) 

(normalizados ao N-MORB de Sun e McDonough, 1989) proposto por Saccani (2015), indicam que os 

tremolititos do Grupo A caem no campo dos ambientes convergentes e apontam para uma tendência 

de arco vulcânico (Fig. 32a).  
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As amostras de metabasaltos do Grupo B plotam no campo das rochas geradas em zona de 

transição oceano-continente (Fig. 32.b). Estas rochas possuem também características químicas 

semelhantes aos basaltos modernos da bacia de back-arc (BABB). 

Os metabasaltos do Grupo C são caracterizados por afinidade sub-alcalina a cálcio, padrões 

ETR enriquecidos em elementos terras raras leves e anomalias levemente negativas de Nb e Ti, 

características típicas dos basaltos de arco intra oceânico (Kelemen et al., 2003; Pearce, 2008). Os 

metabasaltos do Grupo C são caracterizados por altos valores de Nb (24−63 ppm), portanto, 

superiores aos basaltos de arco intra-oceânico típicos (~3 ppm), sendo comparáveis aos basaltos 

enriquecidos Nb tipo NEB (Regan e Fill, 1989; Defant et al., 1992). 

O NEB foi documentado, pela primeira vez, em ambientes de arco intra-oceânico cenozoicos, 

associados com andesitos em zona de subdução de placa oceânica jovem (<20 Ma). Sajona et al. 

(1996) propuseram que a NEB esteja geneticamente ligada a adakites gerados pela fusão da cunha 

mantélica metasomatizada que percola através do manto, se mistura com a crosta e enriquece em Nb 

(Prouteau et al., 2001). Além disto, apresenta características químicas semelhantes aos basaltos das 

ilhas oceânicas (OIB), que também podem ser gerados em zonas de subdução (Aguillon-Robles et 

al., 2001; Wang et al., 2007). 

Assim, os tremolititos do Grupo A da unidade inferior da Sequência Contendas Mirante 

evidenciam característica química comparável aos boninitos modernos, por exemplo, baixo conteúdo 

em TiO2 (0,2−0,9% em peso). Além desta característica química, a presença de BIFs associadas a 

estas rochas apontam para uma origem vulcânica gerada por fusão hidratada do manto empobrecido 

nos estágios iniciais de uma subdução. Este fato é corroborado pelo enriquecimento dos elementos 

traços em direção aos elementos mais incompatíveis (Rb, Ba, Ta e Th) bem como pelas anomalias 

positivas de Ce e Th (Fig.33.a), sendo estas anomalias mais pronunciadas nos metabasaltos do 

Grupo C.  

Além disso, em todos os grupos, são observadas anomalias negativas de Nb e leves 

anomalias de Ti. Estas anomalias também se verificam nas amostras de BIFs, porém, com uma maior 

intensidade (Fig. 33.b). As anomalias negativas de Nb são interpretadas como relacionadas a uma 

maior interação de fluidos mantélicos em zonas de subducção enquanto as anomalias positivas de 

Ba, Th e Ce são interpretadas como relacionadas a uma maior contribuição de componentes crustais 

subductados junto com a crosta oceânica (Sacani, 2015).  

Características semelhantes são observadas nas rochas máficas-ultramáficas arqueanas do 

Complexo de Fiskenæsset, na Groelândia, nas rochas da sequência ofiolíticas dos greenstone belts 

de Isua, na Groenlândia, Barberton, na África do Sul, Wawa, no Canadá, e Jormua, na Finlândia, 

todas estas interpretadas como indicativas de ambientes de supra-subducção (Polat 2014; Furnes et 

al. 2015). 

Destaca-se que o metamorfismo tem pouca influência sobre a mobilidade dos elementos 

terras raras, porém, uma alteração hidrotermal intensa associada a processos metamórficos e 

metassomáticos pode resultar em modificação dos elementos pesados e anomalias negativas de Eu 

(Bau, 1999; Tang et al., 2013).  
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As amostras de tremolititos do Grupo A apresentam paragêneses minerais constituídas de 

magnetita, sulfetos, esfalerita e alanita, o que é comum em depósitos metassomáticos (Meinert et al., 

2005; Frisch e Herd, 2010; Bucher e Grapes, 2011), enquanto que, nos basaltos do Grupo C, a 

tremolita predomina como fase secundária.  

Somado a isto, a presença de rochas calcissilicáticas na forma lenticular e com paragênese 

de alta temperatura, como piroxênio, sugere zonas proximais a corpos intrusivos, enquanto que a 

paragênese calcita, dolomita, epídoto sugere fases retrogradantes, o que é comum em ambiente do 

tipo Skarn (Nadoll et al., 2014).  

Estas suposições poderiam modificar as interpretações relativas aos processos genéticos das 

BIFs das rochas máficas da SCM, entretanto, entendemos que os processos tardios, como 

metamorfismo e metassomatismo, apesar de realmente terem ocorrido na Sequência Contendas 

Mirante, não foram altos o suficiente a ponto de obliterar completamente as assinaturas geoquímicas 

primárias das rochas estudadas. Esta hipótese é corroborada pelos resultados do estudo de 

mobilidade química obtidos pelo método das Razões de Proporções Moleculares MPR de Pearce 

(1968; 1970) que apontam para a existência de um alinhamento (Fig. 34) entre as rochas analisadas. 

As idades U-Pb em zircões detríticos das amostras de metassedimentos da Sequência 

Contendas Mirante apontam que a população mais nova apresenta idade média de 1960 Ma, o que 

pode ser interpretado como a idade máxima de deposição da bacia, sendo a idade do zircão mais 

antigo entre 3146 Ma e 3469 Ma possivelmente relacionado aos gnaisses do Bloco Gavião 

representados, na região, pelo TTG do domo Sete Voltas (3378±12 Ma – Martin et al., 1997). Somado 

a isto, a ausência de zircões mais jovens que 2.6 Ga nos quartzitos associados às BIFs da porção 

central da área sugere deposição anterior ao grande evento de oxidação Global (GOE).  

Mesmo considerando que as idades Sm-Nd em BIFs sejam apenas uma aproximação das 

idades das fontes, pode-se considerar que, pelo menos, parte do protólito das BIFs da Sequência 

Contendas Mirante se diferenciou a partir de fontes mantélicas mais antigas, sendo a idade de 2528 ± 

69 Ma considerada como a idade de deposição das BIFs impuras do Grupo 02. Para as BIFs puras, 

não foi possível obter um alinhamento, o que pode ser atribuído ao pequeno número de amostras. 

Desta forma, é levantada a hipótese de que as BIFs puras do Grupo 01 sejam mais antigas que as 

BIFs impuras e que a sua deposição tenha se dado associada às rochas de natureza boninítica, uma 

vez que estas estão colocadas lado a lado e, portanto, depositadas antes do grande Evento de 

Oxidação Global (GOE). 

Além disso, a idade de cristalização U-Pb de 2654 ± 9.9Ma, para as rochas máficas com 

assinatura de arco, bem como as idades de cristalização U-Pb 2647± 6.1 Ma, para o augen granito 

encontrado na área de estudo, parece revelar a idade do sistema magmático responsável pela 

deposição das BIFs estudadas. Estas idades são compatíveis com as idades de 2.65741 Ma obtidas 

pelo método Rb/Sr (Brito, 2000) e 2.6 U/Pb obtidas por Brito (comunicação verbal) para as rochas 

gabro-anortosíticas do Sill do Rio Jacaré, localizadas a leste da área onde ocorrem as BIFs 

estudadas e sugerem relação genética com o magmatismo que gerou as rochas vulcânicas da 

Sequência Contendas Mirante, conforme discutido por Brito (2000) para as rochas do Sill do Rio 

Jacaré. 
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Assim, levantamos a hipótese de que houve dois eventos de deposição de BIFs na 

Sequência Contendas Mirante. Estes dois eventos foram seguidos de um estágio final que foi 

responsável pela deposição da unidade superior da Sequência Contendas Mirante no 

Paleoproterozóico. O primeiro estágio de deposição de BIFs (Estágio I) é interpretado como 

relacionado ao evento tectônico que gerou rochas de afinidade boniníticas em uma zona de 

subducção anterior a 2.6 Ga (Fig. 35), sendo que esta deposição ocorreu proximal às fontes 

exalativas submarinas de alta temperatura, conforme evidenciado pelas fortes anomalias positivas de 

Eu/Eu*. Destaca-se que, nestes locais, a atividade hidrotermal submarina pode gerar fluidos auríferos 

de natureza reduzida que, sob-baixas condições de fugacidade do oxigênio, migram e circulam no 

local de deposição de BIFs onde precipitam ouro como finas partículas (Goldfarb e Santosh, 2014; 

Ganguly et al., 2016).  

O segundo momento (Estágio II) é interpretado como ocorrido em 2.6−2.5 Ga, período em 

que a progressão da subducção levou à produção dos metabasaltos dos Grupos B e C, este último 

enriquecido em Nb. Neste caso, a presença de barita e apatita nas BIFs sugerem a existência de um 

oceano raso e rico em sulfatos. 

. Já o estágio final (Estágio III) corresponde a uma sedimentação representada pelos xistos 

que apresentam zircão detrítico paleoproterozóico seguidos de uma posterior cratonização do terreno.  

Por fim, associações semelhantes foram descritas em diversos outros terrenos greenstone 

belts arqueanos (Shchipansky et al., 2004). Além disto, a relação de boninitos e BIFs parece indicar 

ambientes favoráveis à precipitação de ouro singenético que, posteriormente, pode ser remobilizado 

por eventos tectono-metamórficos tardios, o que pode resultar em concentrações econômicas 

semelhantes a outras ocorrências mundiais, por exemplo, as BIFs auríferas do Greenstone Belts 

Shimoga, Índia (Ganguly et al., 2016). 

 

7  CONSIDERAÇÕES FINAIS 

 

1 − As BIFs da Sequência Contendas Mirante apresentam padrão de ETR homogêneo entre 

si e com anomalias positivas de Eu/Eu*= (1−2,7).  

2 − O conjunto de rochas máficas analisadas foi dividido em 3 grupos, sendo o primeiro 

representado pelos tremolititos do Grupo A com assinatura boninitica. O segundo é denominado de 

metabasaltos do Grupo B e apresenta assinatura de basaltos de bacia de back-arc. O terceiro é 

denominado de metabasaltos do Grupo C e apresenta assinatura dos basaltos alcalinos de arco de 

ilha. 

3 − Os dados U-Pb nos zircões analisados permitem restringir a idade de 2.6 Ga para 

cristalização magmática das rochas metamáficas, enquanto que os dados Sm/Nd das BIFs 

encaixantes permitem definir um alinhamento com idade de 2528±69 Ma e MSWD = 1.5, interpretada 

como idade de deposição das BIFs da unidade inferior da Sequência Contendas Mirante onde os 

valores positivos de εNd indicam fontes mantélicas. 
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4 − A ausência de zircões mais jovens que 2.6 Ga obtida nos quartzitos associados às BIFs 

sugere que a deposição siliciclástica pode ter sido sincrônica à deposição das BIFs e, portanto, 

anterior ao grande evento de oxidação Global (GOE). 

5 − Os xistos analisados apresentam zircões detríticos que evidenciam idade máxima de 

deposição entre 1960 a 2149 Ma, sendo a idade do zircão mais antigo de 2739 Ma. 

6 − Propomos que o ambiente de formação da Unidade Inferior da Sequência Contendas 

Mirante tenha sido uma bacia de forearc formada em um cenário de colisão intra-oceânica entre o 

Meso- e Neoarqueano que, posteriormente, evoluiu e depositou os sedimentos paleoproterozóicos da 

unidade superior. 

7 – Propomos, também, que a Unidade Inferior onde estão hospedadas as BIFs representa 

ambientes favoráveis a concentrações de metais singenéticos que, somados a uma tectônica 

compressiva paleoproterozóica torna este terreno extremamente favorável a descobertas de 

depósitos auríferos de Classe Mundial.  
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Tabela 2 − Dados químicos de cristais de magnetita em amostras de BIF e tremolitito 
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Tabela 3 − Análises químicas dos elementos maiores, menores e traços das amostras de Metassedimentos da Sequência Contendas Mirante 
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Tabela 4 − Análises químicas dos elementos maiores, menores e traços das rochas máficas da Sequência Contendas Mirante 
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Tabela 5 − Dados de U/Pb para a amostra CM-04B (Metabasaltos do Grupo B) 

 

 
Tabela 6 – Dados de U/Pb para a amostra CM-12A (Metabasaltos do Grupo C) 
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Tabela 7 − Dados de U/Pb para a amostra AM-42 (Metabasaltos do Grupo C) 
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Tabela 8 − Dados de U/Pb para a amostra CM-06 (Metabasaltos do Grupo C) 
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Tabela 9 − Dados de U/Pb para a amostra CM-04A (Xistos do limite leste) 
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Tabela 10 − Dados de U/Pb para a amostra CM-10 (Xistos do limite oeste) 
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Tabela 11 − Dados de U/Pb para a amostra CM-12C (Quartzitos) 
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Tabela 12 − Dados de U/Pb para a amostra CM-05 (Augen Granito) 
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Tabela 13 − Dados de S/Nd para para amostas de Bif, chert, filito e tremolititos 
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FIGURAS

 

Figura 1 − Mapa geológico regional indicando o posicionamento do Cráton do São Francisco (CSF) e 
dos Blocos Arqueanos Itabuna-Salvador-Curaçá (BISC), Serrinha (BS), Gavião (BG) e Jequié (BJ), 
estes dois últimos limitados pelo Lineamento Contendas Mirante (LCM)Obs: Note-se retângulo preto 
tracejado indicando a localização da área estudada Fonte: Modificado de Marinho 1991.  
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Figura 2 − Estratigrafia da Sequência Contendas-Mirante Fonte: Dados compilados de Marinho 
(1991) 
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Figura 3 − Mapa Geológico da área estudada indicando a localização das BIFs. UI = unidade inferior; 
US – unidade superior. Fonte:modificado de Marinho 2009 
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Figura 4 – (A) Exposição de BIFs associadas com tremolititos; (B) Serra sustentada por quartzito. 
Notar contato na base com uma associação de filitos e rochas calcissilicáticas; (C) Exposição de 
rochas calcissilicáticas como lentes métricas alinhadas na direção N-S. Notar augen granito 
localizado a leste das ocorrências de BIFs; (D) Limite leste da Sequência Contendas Mirante 
evidenciado por terrenos planos onde predominam xistos, em contato com as rochas do Sill Máfico-
ultramáfico do Rio Jacaré ao longo de uma cadeia de serras de mais de 20 km 
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Figura 5 – (A) Tremolitito cinza esverdeado de granulação de fina a média contendo talco e 
serpentina; (B) Metabasaltos da porção oeste cinza caracterizados por apresentarem granulometria 
fina e menores proporções de horblenda; (C) Metabasaltos da porção leste, caracterizados por 
apresentarem maior conteúdo em horblenda, onde é comum a presença de pontos escuros 
arredondados formados por horblenda; (D) Rochas calcissilicáticas evidenciando forte mergulho para 
leste; (E) Quartzito de granulação fina, intensamente fraturado e deformado, por vezes com aspecto 
de chert. Notar veios de quartzo 
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Figura 6 – (A) Detalhe do aspecto bandado indicando mesobandas claras e escuras de quartzo e 
óxidos de ferro; (B) Bandas ricas em quartzo e magnetita, por vezes, com lentes de quartzo; (C) 
Bandas centimétricas ricas em quartzo e magnetita; (D) BIF anfibolítica com bandas ricas em quartzo, 
anfibólio e magnetita 
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Figura 7 – (A) Afloramento de BIFs evidenciando o mergulho de alto ângulo; (B) Dobras sub-
horizontais isoclinais com flanco rompido; (C) Dobras parasíticas ao longo do bandamento com 
presença de fraturas; (D) Aspectos brechados e, muitas vezes, cortados por veios de quartzo maciços 
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Figura 8 – (A) Bandamento composicional das BIFs em lâmina delgada (AM-05) evidenciando grãos 
de quartzo e níveis contendo cristais de magnetita e hematita; (B) Bandamento composicional 
evidenciando dobramento suave (AM-21); (C) Anfibólios (Anf) da série cummingtonita-grünerita em 
grau avançado de alteração para oxi-hidróxidos de ferro (AM-26); (D) Detalhe do bandamento rico em 
quartzo e anfibólio (Anf) da série cummingtonita-grunerita nas bordas das bandas ricas em óxido de 
ferro (AM-26); (E) Detalhe da lâmina da amostra com foliação (Sn). Nota-se a presença de boudins 
nos níveis quartzo (AM-24); (F) Bandamento composicional transposto pela foliação Sn +1. Notar 
presença de fraturas com preenchimento de quartzo (AM-08) 
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Figura 9 – (A) Microestrutura granoblástica associada com quartzo (Qz) e magnetita (Mag). Notar 
limite do bandamento marcado em vermelho (AM-21); (B) Microestrutura granoblástica ameboide. 
Notar grãos reliquiares e esqueletiformes de quartzo (Qz) na magnetita (Mag) e os contatos 
fortemente reentrantes (AM-06); (C) Microestrutura lepidoblástica associada com magnetita/hematita 
platiforme (Mag2) marcando a foliação Sn. Notar bandamento com níveis ricos em magnetita 
idiomórfica (AM-38); (D) Magnetita/hematita platiforme como agregados marcando a foliação 
principal. Note-se que este mineral também é encontrado intersticialmente (AM-31); (E) Cristais de 
magnetita 1 (Mag) com bordas substituídas por hematita (Hem) configurando a microestrutura de 
reação (martitização) (AM-29); (F) Grãos de quartzo (Qtz) e Magnetita parcialmente substituídos por 
tremolita (Tr). Notar contato reto entre a magnetita (Mag) e o quartzo (Qtz); com a magnetita, o 
contato é interlobado (AM-21) 
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Figura 10 – (A) Quartzo com diferentes granulações (AM-3); (B) Microveios de quartzo cortando o 
bandamento composicional (AM-15); (C) Detalhe de grãos de grunerita (Gru) em contato com cristais 
de quartzo (Qtz) com textura granoblástica (AM-21); (D) Grunerita (Anf) evidenciando grau avançado 
de alteração para oxi-hidróxidos de ferro (AM-26); (E) Pirita (Py) com Quartzo (Qtz). Observa-se, 
ainda, diminutos cristais de magnetita inclusos no quartzo (AM-36); (F) Cristais de pirita incluso em 
cristais de quartzo (AM–16) 
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Figura 11 − Imagens de elétrons retroespalhados das amostras de BIFs da Sequência Contendas 
Mirante. (A) Destaque dos cristais de barita (bar) em contato com o quartzo (qtz) (AM-005); (B) 
microcristais de barita ocupando os interstícios entre os cristais de quartzo como diminutos grãos 
(AM-32); (C) Microcristais de apatita em contato com quartzo e magnetita (AM-08); (D) Sulfato rico em 
ETR em contato reto com cristais de magnetita e quartzo (AM-32); (E) Grãos arredondados de Au de 
até 3 µm (AM-16); (F) Grãos arredondados até 2 µm de Uraninita (AM-24); (G) Grãos de galena de 
até 7 µm (AM-24); (H) Grãos de pirita de até 4 µm (AM-24)  
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Figura 12 – (A) Grãos de tremolita/actinolita como megacristais subédricos. Note-se os pseudomorfos 
de olivina completamente substituídos por tremolita, talco e serpentina; (B) Agregados de clorita e 
serpentina compondo a matriz da rocha; (C) Crescimento tardio do talco a partir da borda do anfibólio 
e da magnetita; (D) Granada (Grd) subdioblástica e fraturada; (E) Cristais de magnetita primária (Mag 
1) e magnetita secundária como pequenas inclusões (Mag2) em cristais de tremolita. Foto em luz 
refletida (AM-29); (F) - A- Calcopirita (Cpy1) e magnetita secundária (Mag 2) inclusa em cristais de 
tremolita. Foto em luz refletida (AM-30) 
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Figura 13 – (A) Hornblenda (Hbl) em contato poligonal com cristais de plagioclásio evidenciando 
textura nematoblástica. Luz transmitida (AM-23); (B) Cristais de hornblenda como prismas alongados 
por vezes subeudrais. Notar a presença de pequenos pontos arredondados formados por horblenda 
de cor verde a castanha; (C) Cristais de zircão incolor incluso no plagioclásio; (D) Tremolita 
secundária acicular e sem orientação preferencial (AM-42); (E) Cristais de magnetita 1 (Mag 1) em 
contato com horblenda (Hbl) e plagioclásio (Pl) evidenciando textura lepidoblástica (AM-19); (F) Pirita 
inclusa em cristais de plagioclásio apresentando contato de reto a interlobado (AM-23) 
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Figura 14 – (A) Cristais de clinopiroxênio que formam uma textura de granoblástica a poligonal. Note-
se diversas vênulas de carbonato em formato circular em reação com o piroxênio. (B) Tremolita 
alterando para talco; (C) Imagens de elétrons retroespalhados evidenciando carbonato rico em ETR; 
(D) Mireral rico em K e Cl com textura em flor, por vezes, inclusos e com hábito cúbico em 
clinopiroxênio e quartzo 
 

 

 

 

Figura 15 – (A) Imagens de elétrons retroespalhados evidenciando os cristais de magnetita (1) (Mag) 
compondo o bandamento primário da rocha. (Amostra AM-21); (B) Magnetita/hematita (2) planiforme 
como agregados marcando a foliação principal. Note-se que este mineral também é encontrado 
intersticialmente (Amostra AM-31) 
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Figura 16 – (A) Diagrama FeO (%) x Ni (ppm) para cristais de magnetita; (B) Diagrama Ni x Cr (ppm) 
para cristais de magnetita; (C) Diagrama Ni x V (ppm) para cristais de magnetita; (D) Diagrama Cr x V 
(ppm) para cristais de magnetita. Obs: Azul − Magnetitas das BIFs impuras; Vermelho − Magnetitas 
das BIFs impuras; Verde − magnetitas dos tremolititos 
 

 

 

 

 

Figura 17 – (A) Diagrama binário de Ti versus Al para os cristais de magnetita analisados. Os campos 
na figura são extraídos de Chung et al. (2015) e mostram as composições de magnetitas de 
formações ferríferas bandadas químico-exalativas (BIF), de magnetitas alteradas por hidrotermalismo 
(altered) e de magnetitas magmáticas (magmatic). Os cristais de magnetita da área de trabalho estão 
principalmente plotados sobre ou nas imediações dos campos de magnetita primária. (B) O Diagrama 
binário Ti + V versus Al + Mn. Essas temperaturas são estimativas baseadas em valores publicados 
em Chung et al. (2015) 
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Figura 18 – Diagrama ETR normalizado ao Post-Archean Australian Shale − PAAS. (A) Diagrama 
mostrando o padrão de ETR das BIFs puras do Grupo 01; (B) Diagrama mostrando o padrão de ETR 
das BIFs impuras do Grupo 02; (C) Diagrama mostrando o padrão das BIFs alteradas do Grupo 02; 
(D) Diagrama mostrando o padrão de ETR dos carbonatos impuros, filitos e chert normalizado 
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Figura 19 − Diagramas bivariantes para amostras de BIFs da SCM. (A) Diagrama bivariante Sm 
(ppm) versus ∑ETR (ppm); (B) Diagrama bivariante Eu/Eu*CN (ppm) versus ∑ETR (ppm.). Grupo 1 – 
Vermelho (BIFs puras) e Grupo 2 − Azul (Bifs impuras). Figura 12 - Diagramas bivariantes para 
amostras de BIFs da SCM. (A) Diagrama bivariante Al2O3 (%) versus Zr (ppm) (B) Diagrama 
bivariante Y (ppm) versus Zn (ppm). Figura 13 Diagramas bivariantes para amostras de BIFs da SCM. 
(A) Diagrama bivariante Pb (ppb) versus Al2O3 (ppm) (B) Diagrama bivariante Au (ppb) versus As 
(ppm) 
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Figura 20 − Mapa com zoneamento de metassedimentos incluindo as de BIFs da SCM. (A) 
Concentração de Au (ppb) em superfície; (B) Concentrações de As (ppm) em superfície. Modificado 
de Marinho (2009) 
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Figura 21 − (A) Diagrama YbN vs. DyN (Dilek e Furnes, 2009) mostrando campos para os boninitos e 
os toleitos de arco da ilha (IAT). Note-se que amostras de tremolititos do Grupo A plotam no campo 
dos basaltos boninitos, enquanto as metabásicas do Grupo A e B plotam no campo dos toleítos de 
Arco de Ilha; (B) Diagrama Cr vs Y (Dilek et al., 2007) classificando as amostras dos tremolititos do 
Grupo A como boninitos; (C) Diagrama V-Ti (Shervais, 1982) mostrando que a maior parte das 
amostras metavulcânicas estudadas ocupam os campos dos Basaltos tipo MORB e os metabasaltos 
do Grupo C no campo dos basaltos de ilha oceânica; (D) Diagrama Nb/Y vs. Zr/TiO2 (Winchester e 
Floyd, 1977) de classificação de rochas indicando basaltos/andesitos e álcali basaltos. Grupo A = 
tremolititos; Grupo B = metabasaltos da porção leste; Grupo C = metabasaltos da porção oeste 
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Figura 22 − Diagrama mostrando o padrão de ETR dos tremolititos do Grupo A, Metabasaltos do 
Grupo B e Metabasaltos do Grupo C normalizados pelo condrito (Evensen et al., 1978). Grupo A = 
tremolititos; Grupo B = metabasaltos da porção leste; Grupo C = metabasaltos da porção oeste 
 

 

Figura. 23 − Diagrama de concórdia U-Pb para grãos de zircão das rochas máficas da Sequência 
Contendas Mirante. (A) Metabasalto do Grupo B (CM-04B); (B) Metabasaltos do Grupo C (CM-12A); 
(C) Metabasaltos do Grupo C (AM-42); (D) Metabasaltos do Grupo C (CM-06) 
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Figura 24 − Resultados U-Pb LA-ICP-MS para grãos de zircão detrítico dos metassedimentos da 
Sequência Contendas Mirante. (A) Gráfico de estimativa da densidade de Kernel indicando 
distribuição das idades na amostra de xisto com porfiroblástos de clorita (CM-04A); (B) Frequência de 
distribuição das idades para os xistos com magnetita disseminada (CM-10); (C) Frequência de 
distribuição das idades na amostra de quartzito (CM-12-C) 

 
 

 

Figura 25 − Diagrama Concórdia U-Pb para grãos de zircão do augen granito (CM-05) 
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Figura 26 – (A) Imagens de catodo luminescência de alguns dos zircões detríticos analisados nos 
metassedimentos da Sequência Contendas Mirante. Os locais onde foram obtidas as idades U-Pb 
estão indicados; (B) Imagens de catodo luminescência de alguns dos zircões detríticos analisados 
nos metassedimentos da Sequência Contendas Mirante. Os locais onde foram obtidas as idades U-
Pb estão indicados 
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Figura 27 − Diagrama de correlação 147Sm/144Nd, e Nd143/144Nd para as rochas da Sequência 
Contendas Mirante. (A) Isócrona Sm-Nd indicando idade de 2528 ± 69 Ma para as amostras de BIFs, 
tremolititos e uma amostra de filito preto; (B) Modelo de evolução de ENd (t) em função do tempo (2,0 
Ga) para as BIFs da Sequência Contendas Mirante; (C) Diagrama Eu/Eu* versus TDM (Ga) 
evidenciando que as maiores anomalias positivas de Eu/Eu* apresentam as idades TDM mais antigas 
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Figura 28 − Padrão do ETR normalizado pelo PASS para BIFs Arqueanas de diversas regiões do 
mundo. Linha vermelha = BIFs puras do Grupo 01; Linha azul = BIFs impuras do Grupo 02 
 

 

 

Figura 29 − (A) Diagrama Ce/Ce* vs Eu/Eu* indicando campos de influência da fonte hidrotermal e 
contribuição detrítica em formações ferríferas (Leybourne, 2006); (B) Nossas amostras apresentam, 
em sua maioria, valores de Pr/Pr* >1; isto indica anomalias negativas verdadeiras de Ce/Ce*. Um 
número restrito de amostras apresenta valores de Pr/Pr* <1 Bau e Dulski (1996), Frei et al. (2008). 
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Figura 30 – (A) Diagrama Y/Ho (sem normalização, valores brutos) versus Eu/Sm ilustrando que as 
amostras do Grupo 02 evidenciam contaminantes clásticos; (B) Eu/Sm versus Eu/Eu*, indicando 
campos que possuem contribuição de fluidos de alta temperatura (>350⁰C), Bau e Dulski, 1999) e 
campos que mais se aproximam de águas oceânicas mais rasas (<500m) Frimmel et al. 2009.  SCM 
– Sequência Contendas Mirante; CHARAC – Charge and Radius Control 
 

 

Figura 31 − (A) Diagrama binário de (Co + Cu + Ni) versus (Al2O3), com o campo de sedimentos 
proximais aos vents hidrotermais; (B) Eu/Sm versus Sm/Yb (Alexander et al., 2008), representando 
campos que apresentam contribuição de fluidos de alta temperatura (>350⁰C − Bau e Dulski, 1999) e 
campos que mais se aproximam de águas oceânicas mais rasas (<500 m) 
 

 

Figura. 32 - Diagramas de classificação propostos por Sacani (2015). (A) Classificação de ambiente 
tectônico. OCTZ: zona de transição oceano-continente; (B) variação composicional de diferentes tipos 
de rochas. D-MORB: MORB empobrecido; MTB: basaltos de médio Ti; OIB-CE: ilha oceânica com 
componente enriquecida (pluma mantélica); G-MORB: basaltos MORB com assinatura de granadas; 
P-MORB: basaltos MORB com influência de pluma mantélica; AB: basaltos alcalinos; PM: manto 
primordial; CAB: basaltos calcioalcalinos 
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Figura 33 − Padrão de distribuição multielementar normalizado pelo MORB (Pearce, J. A., 1983). (A) 
Rochas máficas da Sequência Contendas Mirante; (B) BIFs da Sequência Contendas Mirante. Grupo 
A – Tremolititos; Grupo B – Metabasaltos da porção oeste; Grupo C – Metabasaltos da porção leste 
 

 

Figura 34 – Diagrama com as razões moleculares das rochas máficas da SCM 
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Figura 35 – (A) Modelo deposicional para as BIFs da Unidade Inferior da Sequência Mirante. Estágio I (2.7 – 2.6Ga?) – Formação da crosta boninítica com 
deposição de BIFs do Grupo 1?; (B) Formação de arco magmático e deposição das BIFs do Grupo 02?; Estágio III − Preenchimento de uma bacia mais jovem 
com sedimentos da Unidade Intermediária/superior da Formação Mirante e posterior cratonização do terreno 
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PALEOPROTEROZOICO NO CRÁTON DO SÃO FRANCISCO 
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(1) Instituto de Geociências, Universidade de Brasília, Campus Universitário, Darcy Ribeiro, Brasília, 
Brazil; (2) Universidade Federal da Bahia (UFBA), Departamento de Geologia, Programa de Pesquisa 
e Pós-Graduação em Geologia, Centro de Pesquisa em Geofísica e Geologia, Rua Barão de 
Geremoabo, s/n, Federação, Salvador, BA, Brazil.  
 

As formações ferríferas bandadas (BIFs) da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí estão 
posicionadas na zona de sutura entre o Bloco Arqueano Jequié e o Cinturão Itabuna-Salvador-Curaçá 
e limitadas por zonas de cisalhamento regionais de alto ângulo responsáveis por gerar milonitização, 
boudinagem e reconcentrações de metais na região. Estas rochas foram submetidas a um 
metamorfismo de alto grau evidenciado pela presença de anfibólios e piroxênios distribuídos no 
bandamento composicional das BIFs. Além disto, existe um enriquecimento hidrotermal que ocorre na 
forma de veios e/ou brechas hidráulicas com elevado conteúdo em metais. Os dados U-Pb, nos 
zircões analisados, permitem restringir um período de tempo de 2.6 a 2.4 Ga para a deposição das 
BIFs, portanto, na transição Arqueano–Paleoproterozoico. As isócronas Sm/Nd definem uma idade de 
2536 ± 89 para a deposição das BIFs, sendo a idade de 2345 ± 190 interpretada como a idade de 
remobilização isotópica responsável pelo enriquecimento de metais na região. Os dados petrográficos 
e as análises litoquímicas do conjunto das rochas permitem concluir que houve exalações submarinas 
de alta temperatura (>350ºC) 

147
Sm/

143
Nd >0.125, Eu/Eu* (1−0 2.7) e Pr/Pr* <1) em ambiente raso, 

sob influência continental e com deposição proximal aos vents hidrotermais. Além disto, a presença 
de monazita, apatita e elementos traços evidencia oceanos ricos em sulfato, enquanto os dados de 
δ34S revelam o efeito do fracionamento independente da massa (MIF) e, portanto anterior ao GOE.  
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1  INTRODUÇÃO 

 

O período Neoarqueano (2.7Ga) e a transição para o Paleoproterozoico (2.5-2.6 Ga) no 

mundo são marcados por um pico no crescimento da crosta com desenvolvimento de sequências 

vulcano-sedimentares e deposição, em grande escala, de formações ferríferas (BIFs) (Bekker et al., 

2010; Zhai e Santosh, 2013; Goldfarb e Santosh, 2014). Representam um período de tempo 

importante na evolução geológica com cratonização de terrenos, deformação regional, metamorfismo 

de alto grau, geração de fluidos hidrotermais e remobilização de metais preciosos (Groves e Santosh, 

2015; Lawley et al., 2015; Ganguly et al., 2016; Zhong e Li, 2016). 

Além disso, a atmosfera da Terra passou por grandes mudanças em sua evolução. Uma das 

mais importantes foi o Grande Evento de Oxidação (GOE), ocorrido entre 2.3 e 2.4 Ga (Holland, 

2002; Pufahl e Hiatt, 2012) que mudou, substancialmente, o nível de oxidação do sistema de 

atmosfera-hidrosfera da Terra (Bekker et al., 2004) e estabeleceu o estágio inicial do intemperismo 

químico oxidante na superfície terrestre. Marca, também, o início de mudanças indiscriminadas na 

evolução da vida multicelular e na composição das águas oceânicas (Pufahl e Hiatt, 2012). As 

assinaturas geoquímicas e isotópicas em Formações Ferríferas Bandadas (BIFs) têm sido utilizadas 

como uma ferramenta importante para fazer inferências sobre as condições globais de oxigenação do 

sistema oceano-atmosfera na transição Arqueano-Paleoproterozoico, mesmo em terrenos de alto 

grau metamórfico (Alexander et al., 2009; Liu e Yang, 2015, Viehmann et al., 2015; Yellappa et al., 

2016).  

As características sinsedimentares das BIFs com sulfetos de idade Arqueana e 

Paleoproterozoica sugerem estes como protominérios de muitas mineralizações hospedadas em 

BIFs, o que remete ao conceito vulcano-exalativo, que causa a deposição de sedimentos químicos 

ricos em metais (Herzig et al., 2000; Franklin et al., 2005; Slack et al., 2007; Garzon, 2010, Ganguly et 

al., 2016). Este modelo aponta que a circulação da água do mar lixivia as rochas da crosta oceânica e 

forma um fluido hidrotermal quente, ácido (pH @ 2), abundante em sílica, H2 S e elementos como Li, 

K, Rb, Ca, Ba, Fe, Mn, Cu, Zn, Au, Pb e Ag, o que leva à deposição de sedimentos químicos 

exalativos polimetálicos quer nas cordilheiras mesoceânicas (midocean ridges) quer nas bacias de 

retro-arco associadas a arcos magmáticos (back-arc rift basins) (Huston e Logan, 2004; Ohmoto et 

al., 2006; Bekker et al., 2010; Li et al., 2016; Keith et al., 2017).  

Em ambos os ambientes, os sedimentos químicos exalativos apresentam diminutos grãos 

arredondados de pirita, calcopirita ± pirrotita ± esfalerita ± galena, barita e ouro. Este ouro pode 

ocorrer livre e/ou incluso em pirita e/ou magnetita (Herzig et al., 2000, Mercier-Langevin et al., 2011, 

Botros, 2015, Ganguly et al., 2016). Associada a este fato, a existência de anomalias positivas da Eu 

em BIFs do Arqueano e do Paleoproterozoico indica condições de baixa fugacidade de oxigênio em 

ambiente marinho. Além disto, aponta para a existência de fluidos auríferos enriquecidos em Eu
+2

 

advindos da lixiviação das rochas da crosta oceânica (Mercier-Langevin et al., 2011; Large et al., 

2015; Hodgkinson et al., 2015; Pelleter et al., 2016; Ganguly et al., 2016; Hofmann et al., 2017).  

Muitas das mineralizações econômicas hospedadas em BIFs se encontram geneticamente 

relacionadas a sulfetos, que são interpretados como provenientes das transformações do 
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protominério singenético e que, posteriormente, são modificados por processos superpostos diversos 

(Pall e Mishra, 2002; Zoheir e Akawy, 2010; Garzon, 2010; Groves e Santosh, 2015; Botros, 2015; 

Saunders et al., 2013; Steadman et al., 2014; Lawley et al., 2015; Steadman e Large, 2016; 

Hagemann et al., 2016).  

No Estado da Bahia, as sequências vulcano-sedimentares paleoproterozoicas (2.2-2.1 Ga) e 

arqueanas (2.7-2.5 Ga) pertencentes ao Cráton do São Francisco são bem conhecidas em termos 

mundiais porém, muito embora tenham sido alvo de inúmeros estudos de exploração mineral, as BIFs 

contidas nessas sequências carecem de estudos petrológicos e geocronológicos mais apurados.  

As BIFs estudadas neste trabalho estão inseridas no contexto da Sequência Metavulcano-

sedimentar Ibicuí-Iguaí − SII (Santos, 2016) e estão posicionadas no contato entre o Bloco Arqueano 

Jequié e o Cinturão Paleoproterozoico Itabuna-Salvador-Curaçá (CISC), mais especificamente na 

porção centro oeste do Cráton do São Francisco (CSF) (Martins e Santos, 1993; Barbosa et al., 2007; 

Moraes Filho e Lima, 2007; Sampaio et al., 2017), nos terrenos de alto grau metamórfico do Estado 

da Bahia, considerado como uma das províncias granulíticas mais importantes do mundo devido a 

sua extensa área de exposição (Barbosa et al., 2012; Barbosa e Barbosa, 2017).  

O principal objetivo deste artigo é apresentar os resultados dos estudos petrográficos, 

geoquímicos e geocronológicos realizados nas Formações Ferríferas Bandadas (BIFs) 

metamorfizadas da Sequência Metavulcano-sedimentar de Ibicuí-Iguaí (SII) com foco em seus 

aspectos genéticos/tectônico. 

 

2  CONTEXTO GEOLÓGICO 

 

As Formações Ferríferas Bandadas metamorfizadas da Sequência Metavulcano-sedimentar 

Ibicuí-Iguaí (Santos, 2016) estão posicionadas tectonicamente entre o Bloco Arqueano Jequié e o 

Cinturão-Itabuna-Salvador-Curaçá, na porção setentrional do Cráton do São Francisco (CSF), mais 

especificamente, no sudoeste do Estado da Bahia (Figura 1). O Arcabouço Arqueano deste setor do 

CSF compreende dois domínios distintos: oeste, correspondente ao Bloco Gavião (BG), e leste, 

correspondente aos Blocos Jequié-JE, e Serrinha-SE. Estes Blocos colidiram no Paleoproterozoico 

(2.0−1.8 Ga) culminando com a formação do Cinturão Itabuna-Salvador-Curaçá (CISC) e de uma 

cadeia de montanhas (Barbosa, 1997; Barbosa et al., 2004; Souza, 2013; Barbosa e Barbosa, 2017). 

O Bloco Gavião é composto de ortogonisses e migmatitos, com sequência de rochas 

supracrustais datando ca. 2.7-3.2 Ga (Bastos Leal et al., 1998; Barbosa e Sabaté, 2002; Peucat et al., 

2002; Barbosa et al., 2012; Cruz et al., 2012; Barbosa et al., 2013). Neste bloco, ocorrem, também, 

rochas com idades 3.4 a 3.2 Ga trondhjemite-tonalitegranodiorite (TTG) (Martin et al., 1991; Santos 

Pinto et al., 1998). Além disto, apresenta uma sequência de rochas supracrustais, com idade entre 

3.2 e 2.9 Ga (Marinho, 1991; Marinho et al., 1991; Bastos Leal et al., 2003; Cruz et al., 2014; Zincone 

e Oliveira, 2014), re-equilibradas na fácies xisto verde a anfibolito (Marinho, 1991; Mascarenhas e 

Silva, 1994). 

O Bloco Jequié (Barbosa e Sabaté, 2002; Barbosa et al., 2004) compreende granulitos 

enderbíticos, charnockitos, charno-enderbíticos de 2.7-2.8 Ga (Alibert e Barbosa, 1992) e granulitos 
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migmatíticos com intercalações de rochas máficas e félsicas (Leite et al., 2000; Barbosa et al., 2004; 

D’Agrella-Filho et al., 2011). Além disto, apresenta quartzitos e formações ferríferas bandadas 

metamorfizadas em fácies granulito (Barbosa et al., 2004).  

O Cinturão Itabuna-Salvador-Curaçá (CISC) se formou através de múltiplos episódios de 

acreção combinados com convergência e colisão dos blocos Arqueanos entre 2080–2070 Ma 

(Barbosa e Sabaté, 2002; Peucat et al., 2011; Barbosa et al., 2012). Neste cinturão, o metamorfismo 

é de ultra-alta temperatura (Barbosa, 1997; Barbosa e Sabaté, 2002; Leite, 2000). O embasamento 

arqueano deste cinturão é composto, principalmente, por ortognaisses de composição tonalítica e 

charnockitos com enclaves máficos e ultramáficos de 2753 ± 81 e 2679 ± 61 Ma, bem como por 

lentes de sequências supracrustais interpretadas como crostas oceânicas de idade 2.8-2.6 Ga 

(Barbosa e Sabaté, 2002; Barbosa et al., 2004) além de uma série de intrusões de granitóides de 

arco de 2.5-2.6 Ga, monzonitos de afinidade shoshonítica de 2.4 Ga e suítes graníticas de arco de 

2.1-2.0 Ga − pré e sin-cinemáticas − (Barbosa et al., 2004; Peucat et al., 2011), incluindo rochas 

metavulcânicas ultramáficas a intermediárias, quartzitos ricos em granada, formações ferríferas 

bandadas (BIFs) e xistos ricos em manganês e grafite. A configuração tectônica e as características 

geoquímicas dessas rochas são apontadas como semelhantes aos arcos vulcânicos modernos, tais 

como Japão e cordilheira andina (Barbosa et al., 2012; Barbosa e Barbosa, 2017). 

O Complexo Ibicuí-Iguaí (CII) ocorre como uma faixa de, aproximadamente, 190 km 

posicionada entre os Blocos Arqueanos Jequié e o Cinturão Paleoproterozoico Itabuna-Salvador-

Curaçá − CISC (Figura 2) (Barbosa et al., 2007). A idade para as rochas deste complexo foram 

estimadas por Martins e Santos (1993) que apontaram para uma idade arqueana de 2.722 Ma obtida 

pelo método Rb/Sr. Seus contatos ocorrem por zonas de cisalhamento de alto ângulo de direção 

NNE-SSW com os paragnaisses e ortognaisses do Bloco Jequié, na porção oeste, e os Granulitos do 

Cinturão Itabuna-Salvador-Curaçá, a leste. Ao sul, o Complexo Ibicuí-Ipiaú faz contato tectônico, por 

zonas de cisalhamento de direção NW-SE, com as rochas granulíticas do Complexo Itapetinga. Este 

complexo é formado por litologias ortoderivadas e, secundariamente, por litologias paraderivadas tais 

como quartzitos e BIFs, todas reequilibradas na fácies granulito (Martins e Santos, 1993; Barbosa et 

al., 2007; Santos, 2016).  

Dentre as ocorrências de BIFs, destaca-se a da Sequência Metassedimentar Ibicuí-Iguaí, que 

se estende desde a cidade de Itororó, a sul, até os arredores da cidade de Ibicuí, a norte (Figura 3), 

sendo formada por kinzigitos, quartzitos micáceos, metatufos máficos, metamáficos, metaultramáficos 

e BIFs, em uma faixa de, aproximadamente, 50 km. Estas rochas ocorrem em trend geral N-S que, 

por vezes, inflexiona para WNW-SSE. Os kinzigitos desta sequência são representados por gnaisses 

aluminosos com quartzo, plagioclásio, K-feldspato, biotita, silimanita, cordierita, granada, muscovita, 

minerais opacos, zircão, espinélio, rutilo e estaurolita, além de granada com até 1 cm, nódulos de 

silimanita e uma sucessão de minerais secundários, como a sericita e a clorita (Martins e Santos, 

1993).  

Os quartzitos são cinza-rosados, de granulação fina e podem apresentar silimanita orientada 

nos planos de foliação. Além disto, apresentam fuchsita, minerais opacos, zircão e rutilo (Martins e 

Santos, 1993; Santos, 2016). Os metatufos máficos são formados por diopsídio, plagioclásio, 
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antofilita, quartzo, clinoanfibólio, granada, piroxênio, minerais opacos, além de zircão e apatita 

(Martins e Santos, 1993). As rochas metaultramáficas são formadas por augita, ortopiroxênio, 

plagioclágio e hornblenda, como minerais acessórios, enquanto que as rochas metamáficas são 

formadas por Plagioclásio, hornblenda e piroxênio e, como acessório, zircão (Martins e Santos 1993; 

Santos, 2016). 

As BIFs da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí foram inicialmente cartografadas 

por Martins e Santos (1993). Estas rochas são formadas por magnetita, quartzo, grunerita, 

clinopiroxênio e, em menor proporção, sulfetos e sulfatos, e revelam alto grau metamórfico 

evidenciado pela presença do clinopiroxênios e ortopiroxênio (Santos, 2016). Regionalmente, 

apresentam dobras com vergência geral para oeste e plano axial com mergulho de alto ângulo para 

leste (Martins e Santos, 1993; Santos, 2016) limitadas por zonas de cisalhamento de alto ângulo que 

geraram milonitização e boudinagem durante as deformações paleoproterozoicas (Barbosa et al., 

2012).  

Para Barbosa et al. (2003), as deformações paleoproterozoicas foram responsáveis pelo 

fechamento de uma bacia oceânica de 2.8 a 2.7 Ga e pela formação de uma sucessão de arcos 

magmáticos de natureza cálcio-alcalina. Após este estágio colisional inicial, representado por duas 

fases de deformação, houve o cessamento da deformação e do metamorfismo de alto grau em uma 

fase dúctil rúptil definida como D3. Esta fase foi seguida por intrusões de granitos pós-tectônicos e 

uma série de zonas de cisalhamento transpressionais sinistrais e transdistensionais sinistrais e 

destrais (Martins e Santos, 1993; Souza, 2013). Nesta ocasião, as zonas de cisalhamento 

funcionaram como condutos para a percolação de fluidos hidrotermais/metassomáticos, o que 

resultou em domínios com enriquecimento em metais (Santos, 2016). 

 

3  MATERIAIS E MÉTODOS 

 

Esta pesquisa investiu em diferentes técnicas: mapeamento geológico, descrição de furo de 

sondagem, análise petrográfica, química mineral, geoquímica convencional, geocronologia e 

geoquímica isotópica. Todas as técnicas de laboratório foram executadas no Instituto de Geociências 

(IG) da Universidade de Brasília (UNB), particularmente nos Laboratórios de Mineralogia, Micrografia 

Eletrônica e Geocronologia, exceto a geoquímica convencional que foi realizada em Acme Labs 

Commodities Ltd, Vancouver, Canadá. 

No estudo petrográfico, foram realizadas 18 seções delgadas e polidas no Laboratório de 

Mineralogia do IG/UNB. O objetivo das descrições petrográficas, neste estudo, visou à compreensão 

e à identificação das assembleias mineralógicas das Formações Ferríferas (FF) coletadas.  

Análise química mineral foi realizada em microssonda eletrônica JEOL modelo JXA 8900R,L, 

no Laboratório de Microscopia e Microanálise do IG-UNB. As condições de operação foram: tensão 

15 Kv, corrente 20 nA e diâmetro do feixe 1 μm. Foram analisadas a composição química de 

piroxênio, anfibólio, magnetita e sulfeto. Para os silicatos, SiO2, TiO2, Al2O3, FeO, Cr2O3, MnO, MgO, 

CaO, Na2O, K2O, V2O3, F, NiO, Cl. Para os cristais de magnetita, SiO2, TiO2, Al2O3, FeO, Cr2O3, MnO, 

MgO, CaO, Na2O, K2O,V2O3, F, NiO, Cl, BaO. Para os sulfetos, foram analisados Zn, Se, Pb, Co, Cu, 
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Ni, Mo e Au. Os cálculos foram realizados no programa Excel 2007 seguindo as recomendações 

predefinidas por Deer et al. (1992), para fórmulas estruturais, Droop (1987), para as proporções 

Fe3+/Fe2+, Morimoto (1990), para cálculos de química geral de piroxênios, e Leake et al. (1997), 

para os cálculos dos anfibólios. 

Foram realizadas determinações de elementos maiores, traços e terras raras, em 18 

amostras. As análises foram realizadas no Laboratório Acme (Canadá) onde a abundância total dos 

óxidos de elementos maiores e de vários elementos traços é determinada a partir da fusão de 0,2g de 

amostra com metaborato/tetraborato de lítio, digestão com ácido nítrico diluído e análise por ICP-

OES. A perda ao fogo é dada pela diferença de peso após fusão a 1000ºC. Metais preciosos e metais 

base foram determinados após digestão de 0,5g de amostra com Água Régia e posterior análise em 

ICP-MS. As abundâncias dos óxidos de elementos maiores foram obtidas por Fluorescência de Raios 

X após fusão da amostra com tetraborato de lítio. O software utilizado para a geração dos gráficos foi 

o Excel 2010.  

As análises isotópicas de Sm e Nd de rocha total foram realizadas no Laboratório de 

Geocronologia da Universidade de Brasília e a metodologia aqui empregada segue os procedimentos 

definidos em Gioia e Pimentel (2000). Foram analisadas 40 amostras, sendo 11 do furo FR-IT-003 

(Alvo Itororó), 12 do Alvo Serra do Lontra (SDL-DD-120015 e SDL-DD-12031) e 17 do Alvo Nenga 

(FR-NE-003) (Figura 4 e 5). Deste total de amostras, 30 foram de formações ferríferas bandadas, 04 

da zona amostras sulfetadas e 06 de rochas metamáficas que ocorrem intercaladas com as BIFs do 

Alvo Nenga, Ibicuí e Itororó. As razões isotópicas de Sm e Nd foram medidas em espectrômetro de 

massa multicoletor Finnigan MAT 262. As idades TDM foram calculadas com base no modelo de De 

Paolo (1981). Para isto, foi utilizado o programa Excel 2010. 

As análises de isótopos de S foram realizadas em 16 cristais de pirrotita coletados em 02 

amostras de BIFs, 04 amostras da zona sulfetada do Furo FR-NE-003 e 01 amostra de BIFs no Furo 

FR-IT-003. As análises foram realizadas no Laboratório de Geocronologia da UNB, por MS-ICP-MS, 

conforme os critérios discutidos por Bühn et al. (2012). Os padrões de referência utilizados neste 

estudo incluem o IAEA-S1 (Ding et al., 2001), o IAEA-S3 (Ding et al., 2001), o NBS123 − esfalerita 

ZnS − (Hu et al., 2003), o NBS127 − barite BaSO4 − (Mason et al., 2006) bem como padrões internos 

do Laboratório de Geocronologia da UNB, BSB-py (pirita) e BSB-cpy (chalcopirita), estes últimos 

desenvolvidos por Bühn et al. (2012). As composições isotópicas dos materiais de referência 

utilizados neste estudo podem ser vistas na Tabela 1. 

As análises geocronológicas U-Pb foram obtidas em grãos de zircão coletados em amostras 

da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí. As análises de U/Pb foram realizadas em um 

modelo Multi-Collector Spectrometer Mass Thermo Finnigan Neptune com ICP acoplado seguindo os 

métodos descritos por Bühn et al. (2009). Para a redução de dados e os cálculos de idade, foram 

utilizados os programas PBDAT (Ludwig, 1993) e ISOPLOT-Ex (Ludwig, 2001). Os erros isotópicos 

estavam no intervalo de 2σ. A localização das amostras nos furos analisados e os métodos 

empregados estão apresentados na Figura 5.  
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4  RESULTADOS 

 

4.1  DISTRIBUIÇÃO DAS FORMAÇÕES FERRÍFERAS BANDADAS METAMORFIZADAS NA 

ÁREA DE ESTUDO E ASPECTOS DE CAMPO 

 

No alvo Nenga, as BIFs ocorrem em uma faixa de, aproximadamente, 2,0km de comprimento 

e 900m de largura com trend NE-SW (Figura 4.c). Os afloramentos são raros, devido a uma cobertura 

laterítica. As rochas possuem um bandamento composicional com uma xistosidade a ele paralelizada 

com mergulhos, em geral, superiores (+80°). Na Serra do Lontra, dois trends principais foram 

observados (Figura 4d). A leste, as BIFs formam uma faixa contínua que se orienta segundo a 

direção N-S com leve inflexão para NE. A área de ocorrência destas rochas se estende por 6 km de 

comprimento e largura de 2.6 km (Santos, 2016). Segundo este autor, na porção oeste, os corpos 

estão boudinados e apresentam faixas com largura entre 100 e 300m. Os corpos estão limitados por 

zonas de cisalhamento de sinistrais a sinistrais reversas e orientadas segundo a direção N-S. No alvo 

Itororó, as BIFs ocupam uma faixa de 150m de comprimento e trend NE-SW com foliação 

mergulhando 40° a 50° para sudeste (Figura 4.c). Estas rochas apresentam bandamento bem 

evidente com alternância de bandas escuras, ricas em magnetita, anfibólio e clinopiroxênio, e bandas 

claras, ricas em quartzo e magnetita. 

Em superfície, as BIFs estudadas são, na sua maioria, friáveis (Figura 6.a), e o seu 

bandamento composicional é centimétrico. O magnetismo é de moderado a forte. São de semi-

compactas a compactas, apresentam granulometria de fina a média, cor cinza e são compostas por 

bandas escuras e bandas claras. As bandas escuras são formadas, predominantemente, por 

magnetita, com pouquíssimo quartzo e anfibólio disseminado. As bandas claras são, 

preponderantemente, compostas por quartzo e pouquíssima magnetita e anfibólio disseminado. Em 

furos de sondagem, são observadas dobras com recristalização de magnetita grossa nas zonas de 

charneira (Figura 6.b). Nos planos, falhas e fraturas, é comum a recristalização de magnetita (Figura 

6.c), enquanto nas venulações, geralmente discordantes do bandamento composicional, ocorre a 

cristalização de anfibólios (grunerita, tremolita, actinolita, hornblenda), carbonatos (calcita) e sulfetos 

(pirrotita, calcopirita) (Figura 6.d). Destaca-se que, ao longo do bandamento composicional associado 

às bandas ricas em magnetita, ocorrem diminutos cristais de pirita, de forma disseminada e dispostos 

ao longo do bandamento composicional (Figura 6.e.h). 

Nos alvos estudados, as BIFs se intercalam com rochas metamáficas e mataultramáficas e 

apresentam espessuras variadas. No alvo Serra do Lontra (Santos, 2016), as rochas máficas e 

ultramáficas possuem cor de cinza escuro a esverdeada, granulometria média e são isotrópicas ou 

possuem uma foliação incipiente. Os afloramentos são raros, sendo mais comum observá-los como 

blocos rolados (Figura 6.f.g). No contato das BIFs com as rochas máficas e ultramáficas, 

frequentemente, ocorrem zonas de sulfetação. A maior delas se situa no alvo Nenga e atinge 17m de 

espessura (Figura 7).  

A zona sulfetada está em contato com as BIFs, na porção superior do furo de sondagem, e 

com a rocha metamáfica, na porção inferior. As BIFs do contato superior apresentam bandamento 
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composicional entre magnetita, quartzo, grunerita e clinopiroxênio, este bem preservado (Figura 8.a). 

Com o aumento da profundidade em direção à zona de alta sulfetação, o bandamento passa a ficar 

difuso (Figura 8.b). Nestes locais, o volume modal de magnetita pode ser superior a 35%, sendo 

comum perdas da continuidade do bandamento composicional e desenvolvimento de dobramentos 

apertados com espessamento de charneira e preenchidos por pirrotita, calcopirita e magnetita (Figura 

8.c).  

Além disso, são encontradas brechas seladas por pirrotita, calcopirita, pirita e anfibólios 

(Figura 8.d). Nestes locais, a pirrotita é o sulfeto mais abundante seguido pela calcopirita, enquanto, 

em menores proporções, ocorrem pirita e magnetita. Também são encontrados veios de sulfetos − 

pirrotita e calcopirita − (Figura 8.e), o que demonstra o caráter pervasivo deste processo de alteração. 

A rocha metamáfica encaixante é verde escura, apresenta granulometria média, foliação incipiente, 

sendo composta por anfibólio, plagioclásio, clinopiroxênio e pouca magnetita disseminada (Figura 8.f). 

 

4.1  PETROGRAFIA DAS BIFS E DA ZONA DE BRECHA 

 

O bandamento composicional das BIFs é constituído por quartzo (35-40%), magnetita (15-

30%), clinopiroxênio (<1%-10%) e ortopiroxênios 1 e 2 (3-5%), grunerita/cummingtonita (<1%-8%) e 

pirrotita (<1%) como minerais pré-alteração hidrotermal, e sulfetos (pirrotita e calcopirita) (<1%), 

muscovita/sericita (<1%-2%), apatita(<1%) e zircão (<1%), como minerais hidrotermais (Figura 9).  

Em geral, nas BIFs, o quartzo ocorre em duas gerações. O quartzo 1, predominantemente 

metamórfico, é anédrico, granular e a granulação raramente ultrapassa 3mm. Pode ocorrer, também, 

imerso em bolsões de magnetita 2. O contato quartzo-quartzo é reto ou irregular com piroxênios, 

grunerita e magnetita (Figura 10.a). O quartzo 2 ocorre, em geral, sem orientação. Quando em veios, 

seu eixo de crescimento está orientado de modo ortogonal às bordas dos veios, sendo esta geração 

truncada por calcita e muscovita/sericita. 

A magnetita ocorre constituindo o bandamento composicional (mag 1), como inclusões nos 

cristais de silicatos ou formando veios (mag 2). No bandamento, forma cristais de subédricos a 

anédricos que fazem contato com o quartzo, clinopiroxênio e, em alguns casos, com grunerita-

cummingtonita. O contato magnetita-magnetita varia de reto a curvo, bem como com quartzo, 

grunerita e clinopiroxênio. Em alguns domínios de maior volume deste mineral, os contatos são 

fortemente reentrantes a interlobados (Fig10.a.b) com calcopirita e pirrotita interlobados (Fig10.c). 

Quando incluso nos silicatos, os grãos de magnetita atingem, no máximo, 0,1mm, sendo de anédricos 

a subédricos. Neste caso, geralmente, ocorrem isolados, podendo, porém, ocorrer em aglomerados. 

Nos veios, a magnetita secundária (mag2) ocorre nas venulações que truncam a geração anterior de 

magnetita descrita anteriormente, além de calcita, grunerita/cummingtonita 1 e 2 e tremolita/actinolita. 

Também, nesse caso, ocorre com cor cinza rosada, tendo sido descrita como granular poligonal, 

lobular e xenoblástica. Esta geração apresenta granulação menor do que as anteriores que varia de 

0,01 a 0,03mm. 

Clinopiroxênio ocorre em duas gerações. A primeira geração se apresenta compondo o 

bandamento da rocha e marca a xistosidade principal (Figura 10.b). Os grãos da segunda geração 
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ocorrem orientados segundo a clivagem S2. Ambas as gerações se distribuem em aglomerados 

policristalinos com quartzo 1 e magnetita 1 ou como grãos isolados nesses agregados e ocorrem no 

bandamento, quer seja nas bandas mais quartzosas quer nas bandas ricas em magnetita 1. A 

granulação varia de 0,03 a 2,6 mm e seus contatos são retos com os demais minerais. O 

clinopiroxênio 2 ocorre orientado obliquamente ao bandamento composicional e à xistosidade S0//S1 

e, preferencialmente, segundo a xistosidade S2. Ocorre em contato com clino e ortopiroxênio 1, 2, 

magnetita 1, quartzo 1, grunerita 1 e cummingtonita 1. A granulação varia de 0,02 a 0,9 mm. Faz 

contatos: retos, com quartzo 1 e com ortopiroxênio 2; de reto a interlobado, com 

grunerita/cummingtonita 1, magnetita 1; e fortemente reentrantes, com grunerita-cummingtonita 2, 

actinolita, calcita, clorita, magnetita 2, pirrotita e calcopirita. O hábito varia entre granular e tabular e 

são xenoblásticos. Ambas as gerações são substituídas por grunerita 1, tremolita e magnetita 2 e são 

truncadas por veios de quartzo 2, grunerita/ cummingtonita 2, tremolita/actinolita, clorita, calcita, 

magnetita 2, pirrotita e calcopirita.  

Ortopiroxênios ocorrem isolados, intergranulares aos minerais do bandamento composicional, 

principalmente nos níveis mais ricos em quartzo 1. Este mineral faz contatos de fortemente 

interlobados a embaiados com magnetita 2, pirrotita e calcopirita e é truncado por veios constituídos 

por grunerita 2, cummingtonita 2, calcita e magnetita 3 e, mais raramente, por clorita e pirrotita. Os 

grãos são de subidioblásticos a xenoblásticos e a granulação varia de 0,02 a 2,2 mm. 

A grunerita (grun 1) faz contatos de retos a interlobados com quartzo, magnetita e piroxênio. 

Estes minerais, juntamente com o piroxênio, formam a xistosidade da rocha. A granulação dos 

anfibólios varia de 0,02 a 0,9 mm. Esse mineral faz contatos de retos a interlobados com quartzo 1, 

magnetita 1 e piroxênio 1 e 2. Inclusões de magnetita 2, pirrotita, calcopirita, moscovita/sericita e 

calcita são observadas nos planos de fraturas e clivagem deste mineral, constituindo a microestrutura 

pseudopoiquiloblástica. A segunda geração de grunerita 2 ocorre em veios e associada com calcita, 

quartzo 2, muscovita/sericita, tremolita, magnetita 2, pirrotita e calcopirita. Neste caso, o grão ocorre 

de modo ortogonal e/ou obliquamente às paredes dos veios.  

O zircão é um mineral incomum em BIFs, porém, foi observado como grãos inclusos no 

quartzo 1 ou intergranular aos minerais essenciais. Os grãos identificados são de incolores a 

castanho rosado, prismáticos (Figura 10.a), de euédricos a subédricos, com granulação variando de 

0,01 a 0,1mm. 

A monazita está inclusa em grãos de quartzo. É incolor, de subidioblástica a idioblástica com 

granulação variando de 2 a 3 mm. (Figura 10.f). A pirrotita geralmente ocorre inclusa no quartzo, por 

vezes, com formato arredondado. Apresenta coloração castanho-claro e os contatos são de 

curvilíneos a lobados com a magnetita e a calcopirita. A granulometria varia de 0,03 a 0,8 mm e 

comumente suas bordas estão transformadas em calcopirita (Figura 10.d).  

Na zona de alteração, os clastos das brechas são angulosos e formados, principalmente, por 

hornblenda (Figura 11.a) seguida de plagioclásio (Figura 11.b), magnetita (Figura 11.c) e 

clinopiroxênio (Figura 11.c). A matriz entre os clastos é formada por hornblenda (5−10%), plagioclásio 

(0-5%), sulfetos (0−80%), magnetita (10-30%), quartzo (2−4%), monazita (1%) e zircão (Figura 11.d). 
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Para os sulfetos, predomina pirrotita (~85%), com menores proporções de calcopirita (~15%) e pirita 

(<2%).  

A rocha metamáfica é formada por plagioclásio (10−45%) − (Figura 11.e) −, hornblenda 

(10−44%), clinopiroxênio (3−35%) − (Figura 11e) −, ortopiroxênio (4−20%), Quartzo (1−2%) e zircão 

(<1%) − (Figura 11.f). A textura observada é granoblástica, variando de poligonal a granular, sendo 

representada por cristais de plagioclásio hornblenda e clinopiroxênios, bem como lepidoblástica, 

marcada pela orientação preferencial da biotita e pode ser classificada como ortopiroxênio 

metagabro. Além disto, os cristais de plagioclásio estão parcialmente saussuritizados (Figura 11.f).  

 

4.2  PROCESSOS DE ALTERAÇÃO HIDROTERMAL  

 

A associação mineral hidrotermal é representada por hornblenda (20-40%), magnetita (30%), 

sulfetos (0−20%), quartzo (1−5%); grunerita (0−3%), tremolita (0−3%), calcita (0−2%), biotita (<1%), 

muscovita/sericita (<1%) e monazita (<1%). A microestrutura observada nessas rochas é decussada, 

representada por uma segunda geração de minerais de granulação fina, sem orientação preferencial, 

que cresce nas bordas e ao longo dos planos de clivagem e fraturas do clinopiroxênio, da hornblenda 

e da grunerita (Figura 12.a). A microestrutura de substituição orientada é representada, também, por 

uma segunda geração de minerais de granulação fina, que ocorrem distribuídos ao longo da foliação 

principal e, por vezes, nos planos de fraturas e nos contatos entre os minerais (Figura 12.b). A 

microestrutura de reação é evidenciada pela substituição da mineralogia metamórfica por minerais 

secundários, como hornblenda e sulfetos (Figura 12.c). Veios de sulfetos também são encontrados 

neste domínio (Figura 12.c). Nesses locais, a magnetita 2 forma bolsões irregulares e pode ocorrer 

também preenchendo fraturas (Figura 12.d). A granulação varia de 0,01 a 0,5mm e faz contatos de 

interlobados a fortemente reentrantes com os demais minerais. 

A partir das microestruturas e suas relações mineralógicas, foi possível definir, pelo menos, 

04 tipos de processos de alteração hidrotermal nas rochas estudadas: (i) Fe-metassomatismo; (ii) 

potassificação; (iii) sulfetação; e (iv) carbonatação. O Fe-metassomatismo é caracterizado, 

principalmente, pela grande quantidade de magnetita presente. A magnetita pode formar bolsões 

irregulares e ocorrer, também, preenchendo fraturas (Figura 12.d). A granulação varia de 0,01 a 0,5 

mm e faz contatos de interlobados a fortemente reentrantes com os demais minerais. O 

enriquecimento em ferro também é constatado nos minerais associados à magnetita na matriz 

hidrotermal como Fe-anfibólio.  

A hornblenda ocorre em contato com a calcita, quartzo, tremolita, actinolita, magnetita, 

pirrotita e calcopirita bem como nas bordas da pirrotita, magnetita e quartzo (Figura 12.c). A 

granulação oscila de 0,01 a 0,03mm e, quando associado à microestrutura decussada, não apresenta 

orientação preferencial. 

A grunerita e a ferrogendrita aparecem formando a microestrutura decussada e, menos 

frequentemente, em velunações (Figura 12.a). São incolores e o hábito varia entre prismático e 

fibroso, sendo de subidioblástica a xenoblástica. A granulação oscila de 0,01 a 0,04mm. Acontecem, 

ainda, nos planos de fraturas e clivagem dos minerais metamórficos.  
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A actinolita-tremolita ocorre também nas bordas e clivagens de clinopiroxênio, grunerita e 

horblenda (Figura 12.a). A granulação varia de 0,02 a 2,1 mm. Apresenta hábito fibroso e, mais 

raramente, prismático. O contato actinolita-actinolita é reto, mas o contato entre os demais minerais 

hidrotermais é de interlobado a fortemente reentrante. Estes minerais, comumente, se desenvolvem 

nas bordas da grunerita, magnetita, clinopiroxênio e dos cristais de pirrotita (Figura 12.d). 

A potassificação é caracterizada pela presença da biotita. Esta alteração acontece entre os 

cristais de plagioclásio, anfibólio e piroxênio (Figura 12.e). Geralmente, esta alteração está 

acompanhada pela formação de diminutos cristais de calcopirita. A biotita é lamelar, com granulação 

variando entre 0,02 e 1,4 mm. O contato biotita-biotita é de reto a interlobado com clinopiroxênios e 

plagioclásio. Os grãos estão preferencialmente orientados segundo a foliação principal da rocha. 

Além disto, são lamelares, subidioblásticos, com granulação variando de 0,01 a 0,04 mm.  

A sulfetação se dá de forma bastante expressiva e é representada por pirrotita e, 

subordinadamente, calcopirita. Nas BIFs, os sulfetos da segunda geração podem ocorrer, 

paralelamente, em aglomerados e disseminados nas bandas de granulometria relativamente grossa. 

Nas brechas, aparecem, comumente, em agregados maciços de finos a grossos, às vezes com 

lamelas orientadas e também disseminadas na matriz associada à hornblenda. A pirrotita secundária 

cresce ao longo das clivagens dos piroxênios e anfibólios bem como dos planos de fratura que 

truncam a foliação principal. Os grãos podem ser maiores, com tamanhos superiores a 1cm, quando 

preenchendo veios (Figura 12.f). A calcopirita é subidioblástica e granular, com granulometria 

variando entre 0,04 e 0,08 mm. Esse mineral cresce nas bordas da pirrotita e da magnetita e, por 

vezes, como diminutos grãos associados com a microestrutura decussada bem como em microveios 

(Figura 12.d).  

A carbonatação ocorre de forma subordinada e está associada à presença de cristais de 

calcita. A calcita aparece em venulações ou intergranular ao bandamento metamórfico (Figura 12.a) e 

pode formar a microestrutura de substituição orientada (Figura 12.b). 

Além das alterações já descritas, observa-se a presença de monazita na forma de cristais 

finos de euédricos a anédricos (Figura 12.h) e, geralmente, inclusa em cristais de quartzo bem como 

preenchendo espaços vazios. Em termos gerais, pode-se fazer algumas considerações sobre 

algumas relações texturais entre as fases hidrotermais presentes. Dentre elas, pode-se destacar, 

sucintamente, que os cristais de pirrotita e calcopirita preenchem os planos de fratura e os planos de 

clivagem dos minerais metamórficos.  

Além disso, ocorre uma mineralogia secundária formada por calcita, tremolita, grunerita, 

ferrogendrita e monazita sem orientação e que se desenvolve nas bordas dos minerais metamórficos. 

As rochas do Alvo Nenga, bem como as demais BIFs da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-

Iguaí, foram submetidas a um metamorfismo regional de fácies anfibolito/granulito com posterior 

alteração hidrotermal em uma fase de sin a tardi-tectônica. Ressalta-se que a alteração hidrotermal 

pode, muitas vezes, ser pervasiva, destruindo todas ou a maior parte das características primárias 

das rochas, incluindo a formação de brechas com enriquecimento em metais. 
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4.3  QUÍMICA MINERAL 

 

Foram analisados grãos da primeira geração de magnetita, piroxênio, anfibólio e diminutos 

cristais de sulfetos em formato arredondado nas formações ferríferas do Alvo Nenga. As BIFs foram 

classificadas em puras e impuras, segundo os critérios discutidos por Planavsky et al. (2010), Bekker 

et al. (2010) e Viehmann et al. (2015; 2016). As BIFs Puras são aquelas livres de contaminante 

detríticos, ou seja, aquelas que podem ser consideradas como fontes confiáveis da composição da 

água do mar. As BIFs impuras são aquelas que apresentam alguma influência detrítica e, por isto, 

são mais enriquecidas em Al2O3, Ti, Zr, Th, Sc e ΣREE (Viehmann et al., 2016). 

No geral, a magnetita do bandamento composicional das BIFs puras (Figura 1.a) e a das BIFs 

impuras (Figura 17.b) são distintas. As magnetitas das BIFs puras são mais enriquecidas em FeO. Na 

amostra de BIFs hidrotermalizadas (NE-13), as magnetitas são mais fraturadas (Figura 17.c) e seu 

conteúdo em FeO se assemelha à composição das magnetitas das BIFs impuras. 

De um modo geral, a magnetita apresenta baixo conteúdo em Al (26–1174,1 ppm, média 

103,62 ppm), Ni (0–8,53 ppm, média 2,26 ppm), Cr (0–12,57 ppm, média 3,45), Mn (0−11,23 ppm, 

média 2,65 ppm), Ti (0−32,69 ppm, média 14,21 ppm) e V (0–18,67 ppm, média 3,97 ppm) − Tabela 

2. Destaca-se que as magnetitas das amostras NE-09 e NE-13 apresentam menor conteúdo em SiO2 

(Figura 13.a) e maior conteúdo em V2O3 e Fe, quando comparadas com grãos das amostras NE-04 e 

NE-09 (Figura 13.b). De um modo geral, os grãos de magnetita da amostra NE-13 são maiores e 

estão mais intensamente fraturados. 

Quando plotados nos diagramas Ti (ppm) versus Al (ppm) e Al+Mn (%) versus Ti+V(%) de 

Chung et al. (2015), os dados analisados caem no campo das magnetitas primárias e magnetitas 

fracamente alteradas (Figura 13.c). Os resultados são compatíveis com os de magnetitas geradas a 

partir de fluidos hidrotermais de temperaturas entre 250–500ºC, conforme demonstrado no gráfico da 

Figura 13.d.  

Os dados químicos obtidos nos cristais de anfibólios, quando plotados no diagrama de 

classificação de Leake et al. (1997), plotam predominantemente no campo da grunerita-

cummingtonita e, subordinadamente, no campo da ferrogendrita (Figura 16.d). Das 44 análises de 

anfibólio, 26 correspondem a grunerita e 7 amostras a ferrogendrita (Figura 14). A variação 

composicional média para os 24 grãos de grunerita indica conteúdos de SiO2 entre 44,77–50,5% 

(média 48,4%), FeO de 20,9–37,2% (média 33,3%), CaO de 0,11–11,2% (média 2,3%), MgO entre 

8,4–12,74% (média 10,9%), Al2O3 de 0,088 – 8,3% (média 1,8%) (Tabela 3). Os 7 grãos de 

ferrogendrita apresentam conteúdo médio de SiO2 de 46–49% (média 39,9%), FeO de 20,9–27,8% 

(média 23,1%), CaO entre 0–11,4% (média 7,8%), MgO de 6,4–7,4% (média 7,1%), Al2O3 de 9,8–

14,6% (média 11,6%). As 02 análises de cummingtonita apresentam teor médio de SiO2 (51,2%), 

FeO (15,5%), CaO (21,6%), MgO (9,5%), Al2O3 (0,6%).  

Quando plotados os dados obtidos para 18 cristais de piroxênio, no diagrama ternário de 

classificação de Marimoto (1988), é observado que 17 pontos analisados plotam no campo da 

clinoferrosilita e 01 no campo da pigeonita (Figura 15). Os 17 grãos de clinoferrosilita (Figura 16.e) 

apresentam conteúdo SiO2 48,3−50,7%, (média 49,5%), FeO de 33,4–38,3% (média 35,3%), CaO 
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entre 0,33−0,66% (média 0,54%), MgO 11,1–11,8 (média 11,5%), Al2O3 0,086–0,38%, (média 0,23%) 

(Tabela 4). O único cristal de pigeonita analisado tem uma composição de SiO2 (50,7%), FeO 

(31,1%), CaO (4,4%), MgO (11,2%), Al2O3 (0,27%).  

   Os dados químicos obtidos para 8 grãos de pirrotita em formato arredondado, em duas 

amostras de BIFs (NE-09, NE-10), apontam para uma concentração média muito próxima do limite de 

detecção, com exceções para o Pb (340−2370 ppm, média 1220 ppm), Cu (0–32291 ppm, média 

37921ppm), Mo (320–1010, média 662 ppm), Se (0–590 ppm, média 248 ppm), em Zn (0−510 ppm, 

média 113 ppm), Au (0−500 ppm, média 92 ppm) (Tabela 5).,A razões Co/Ni variam de 0,85 a 2,1, 

exceto para um cristal da amostra NE-04 que apresenta razão Co/Ni igual a 53. 

 

4.3  GEOCRONOLOGIA E GEOQUÍMICA 

 

As BIFs foram classificadas em puras e impuras, segundo os critérios discutidos por 

Planavsky et al. (2010), Bekker et al. (2010), Viehmann et al. (2015) e Viehmann et al. (2016). As 

BIFs Puras são aquelas livres de contaminantes detríticos, ou seja, aquelas que podem ser 

consideradas como fontes confiáveis da composição da água do mar. As BIFs Impuras são aquelas 

que apresentam alguma influência detrítica e, por isto, são mais enriquecidas em Al2O3, Ti, Zr, Th, Sc 

e ΣETR (Viehmann et al., 2016). 

Do total de 13 amostras de BIFs, apenas 03 podem ser consideradas como BIFs puras 

(Grupo 01), sendo as 10 restantes definidas como BIFs impuras − Grupo 02 − (Tabela 6). As análises 

geoquímicas em ambos os grupos revelaram uma composição bimodal com sílica (SiO2) e ferro total 

(Fe2O3t) constituindo mais de 93% de seus componentes. O teor de Fe2O3 varia de 27 a 50,75%, 

enquanto que o teor de SiO2 varia de 44,9 a 69,29%. Para o Al2O3, o conteúdo é baixo e varia de 0,4 

a 1,09% enquanto que, para o CaO e MgO, o conteúdo é moderado e varia de 0,1 a 4,30% e 0,74 a 

3,16%, respectivamente. TiO2 (0,01−0,07%), MnO (0,03−0,06%), Na2O (0,01−0,15%), K2O 

(0,01−0,09%) e P2O5 (0,11−0,48%, em peso) apresentam conteúdo menor que 1%, com exceção da 

amostra NE-13 que apresenta maior teor em Fe2O3 (67,6%), Al2O3 (6,27%) e K2O (3,33%) e SIO2 

(14%).  

As amostras foram normalizadas pelo Post Archean Australian Shale - PAAS (Taylor e 

McLennan, 1985), seguindo a recomendação de diversos autores (Bau e Dulski, 1996; Alexander et 

al., 2009; Planavsky et al., 2010; Bekker et al., 2010; Viehmann et al., 2016), enquanto a 

normalização pelo Condrito (Taylor e McLennan, 1985) foi realizada para estudar o efeito das 

anomalias Eu(CN) (Fryer, 1983; Klein e Beukes, 1993). Destaca-se que o somatório dos elementos 

terras raras (REE) nestas rochas também é baixo (32,0−75,0 ppm), com exceção das amostras NE-

13 que apresentam conteúdo total de ETR mais elevado − 123 ppm − (Tabela 7).  

O Grupo 01 é formado por 03 amostras de BIFs. Este grupo apresenta assinatura dos 

padrões de ETR (Figura 17.a) mais homogênea, anomalias positivas de Eu/Eu*CN = (2.0 - 2,9), 

Eu/Eu*SN = (5.3 - 7,9) e o conteúdo de ΣETR varia entre 32 e 37 ppm. O segundo grupo mostra, 

relativamente, um maior fracionamento de ETR e o seu conteúdo total fica entre 40 e 75 ppm. Além 

disto, apresenta anomalias positivas de Eu/Eu*CN entre 1,22 e 3,15 (CN = normalizado ao condrito) 
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(Figura 17.b), exceto para a amostra NE-13, onde ocorre uma negativa de Eu/Eu* de 0,6 e 0,23 e 

maior conteúdo em ETR total. 

As BIFs puras apresentam baixas concentrações de Ba, 1−4 ppm; Rb, 1,1−2,2 ppm; Sr, 

7,7−36,2 ppm; Nb, 0,6−2,6 ppm; Zr, 2−3,2 ppm; Y, 7,8−9,4 ppm; Cu, -24,0–29,8; As, 0−1,2 ppm; Ni, 

4,2–5,6 ppm; Au, 0–3,3 ppb; Th, 0,4–0,5 ppm (Tabela 8). Já as amostras de BIFs impuras 

apresentam as maiores concentrações de Ba, 6−137 ppm, Rb, 0,9−322,2 ppm; Sr, 2,1–29 ppm; Nb, 

0,9−69,5 ppm; Zr, 3,5 −27,7 ppm; Y, 8,8−46,7 ppm; Cu, -18,3–455 ppm; As, <0.5 ppm; Ni, 4,3–11,7; 

Au, 0–4,3 ppb; Th, 0.2–8.2.  

Observamos uma interessante correlação positiva entre Ba, Zr, Nd e Sm, Al2O3 e ETR (total) 

(Figura 18.a.b.), o que permite diferenciar os diversos grupos de BIFs. Para os elementos Al2O3, Zr, 

Sm e Nd (Figura 18 c.d.), a amostra NE-13 também se mostra enriquecida em relação às demais, 

seguida das amostras NE-03 e NE-05, o que deve ser atribuído a processos de alteração hidrotermal 

mais intensos para esta amostra. 

A zona com alta sulfetação representa um local onde a razão fluido/rocha é alta, tendo em 

vista a presença de brechas, conforme discutido anteriormente. O conteúdo de SiO2 é de 24,47% até 

57,65%. O teor de álcalis é de 0,04−3,52% K2O e 0,09−2,30% para o Na2O. O conteúdo em Fe2O3 

varia de 23,98% a 51,17% em peso, e o conteúdo de Al2O3 fica entre 0,6 e 12,9%. O conteúdo em 

TiO2 é relativamente baixo, variando de 0,02% a 0,94% em peso. O conteúdo de CaO fica entre 

1,53% a 6,41% em peso. A maioria das amostras tem altos teores de MgO (1,96-4,66%) e baixo 

conteúdo de P2O5 (0,02−0,33%). Os principais elementos restantes representam menos de 1% e são 

representados pelo Rb, 3,1−218 ppm; Ba, 4−289 ppm; Zr, 3,3−302,5 ppm; U, 1,7−11,8 ppm; Th, 

1,6−81,2 ppm; Au, 5,7–119,7 ppb; Cu, 199,2−3185,6 ppm; Ni, 97−339 ppm; Pb, 2,1−13,3 ppm.  

Além disso, este conjunto de amostras se encontra enriquecido em ETR total, principalmente 

nos ETRL (La = 6,3−136 ppm; Ce = 15,2−256,6 ppm; ƩETR = 47,98−678,96 ppm) e apresentam 

padrão de ETR encontrado por Cruz et al. (2016) para os granitoides de arco colisionais de 2052 ± 43 

Ma situados entre os Blocos de Gavião e Jequié, exceto para a amostra NE-16, que apresenta 

anomalias positivas de Eu/Eu* e padrão de ETR semelhante ao das BIFs impuras deste estudo 

(Figura 19.a). 

A rocha metamáfica encaixante está posicionada no contato inferior da zona sulfetada e, para 

efeito de comparação com os estudos realizados por Santos (no prelo), uma amostra de metamáfica 

foi analisada no furo de sondagem FR-NE-003. Esta rocha apresenta teor de 52,6% de SiO2, 1,32% 

em peso de K2O, 2,88% em peso de Na2O, 17,05% de Al2O3. O seu conteúdo em Fe2O3 é de 9,43% 

em peso. O conteúdo em TiO2 é baixo e fica em torno de 0,97%, o CaO é elevado em 8,25% em 

peso, enquanto que o conteúdo de MgO e P2O5 é mais baixo, 0,06% e 6,62%, respectivamente. O 

conteúdo em Rb é de 53 ppm, Ba, 230 ppm, e Zr, 180 ppm. Além disto, seu conteúdo em Th, de 21,8 

ppm, de Au em 1,6 ppb, Cu, 15,5 ppm, Ni, 66,3 ppm e Pb em 6,6 ppm é mais baixo do que o 

conteúdo encontrado na zona sulfetada (NE-14, NE-15, NE-16, NE-17). Nessa amostra, o 

enriquecimento é mais pronunciado em ETRL (La = 25,6 ppm; Ce = 47,6 ppm; ƩETR = 126,96 ppm) e 

apresenta anomalias levemente negativas de Eu/Eu* = 0,76 (Figura 19.b) e o padrão de ETR se 

distribui entre os padrões OIB e E-type de Sun e MAcDonough (1989).  
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Embora seja apenas uma amostra, quando plotada no diagrama Nb/Y versus Zr/Y de Frey et 

al. (2000) cai no campo dos basaltos de ambiente de Back-Arc. Além disto, quando plotados os 

grupos das BIFs puras (Figura 20.a) e impuras (Figura 20.b) da zona sulfetada (Figura 20.c) e da 

rocha metamáfica (Figura 20.d), em um diagrama normalizado pelo MORB de Pearce (1983), 

observa-se um enriquecimento dos elementos traços em direção aos elementos mais incompatíveis 

(Rb, Ba, Ta e Th) em todas as amostras. Evidenciam, também, anomalia positiva de Rb, Ce, P, Th e 

Sm, para as amostras de BIFs de ambos os grupos e as amostras da zona sulfetada, e anomalia 

negativa de Nb, Ba, Zr e Ti, enquanto a amostra de rocha metamáfica apresenta uma anomalia 

fortemente negativa de P, além de Nb e Ta. 

 

4.3.1  U-Pb 

 

Os dados geocronológicos obtidos pelo método U-Pb, em amostras da Sequência 

Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí, tiveram como objetivo determinar as idades de cristalização 

magmática das rochas associadas à deposição das BIFs e as idades de zircão detrítico em 

metassedimentos. Estes dados foram integrados com os dados obtidos por Santos (2016) e Santos 

(no prelo) e apontam que os quartzitos (GECRONO-07B) ocorrem como camadas contínuas, com 

espessuras variáveis intercaladas com rochas máficas, ultramáficas e formações ferríferas bandadas. 

Os grãos de zircão são arredondados e apresentam tamanhos variados formato de esférico a sub-

esférico e raros cristais com hábito prismático (Figura 22.a). Os grãos analisados apresentam 03 

populações de zircão com idade de 3234 ± 12Ma, 2620 ± 8 Ma e 2660 ± 27 Ma (Figura 22.a; Tabela 

9). 

A amostra do metatonalito (16-GCRONO-07A) ocorre como lentes descontínuas com 

espessura de até 5m e cerca de 9km de comprimento distribuídas ao longo da sequência. Pode ser 

encontrada intercalada com as rochas metamáficas, muscovita e, segundo Santos (2016), não foram 

observadas intercalações com as Formações Ferríferas (Tabela 10). Os grãos de zircão encontrados, 

de um modo geral, são prismáticos e, em menor frequência, arredondados; além disto, apresentam 

zoneamento ígneo preservado (Figura 22.b). Os grãos analisados apresentam idades U/Pb de 2646 ± 

6 Ma (Figura 21.b).  

As rochas metamáficas (16-GCRONO-1,2,3,8) (Tabela 11) do Alvo Serra do Lontra se 

encontram intercaladas com rochas metaultramáficas e as BIFs. Segundo Santos (2016), estas 

rochas fazem contato através de zonas de cisalhamento. Os cristais de zircão encontrados são 

prismáticos e, muito raramente, arredondados e, além disto, apresentam zoneamento ígneo 

preservado (Figura 22.c). Os grãos analisados apresentam idade de 2645 ± 11 Ma (Figura 21.c) 

enquanto que, nas amostras de BIFs (GECRONO-10) (Tabela 12), os grãos de zircão são quebrados, 

apresentam tamanhos variados e formato de esférico a sub-esférico. Não foram observados minerais 

prismáticos (Figura 22.d) e as idades U-Pb obtidas apontam para 2 populações, uma com idade de 

2510 ± 17 Ma e outra com idade de 2.6 ± 3.9 Ma (Figura 21.d).  
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4.3.2  Isótopos Sm/Nd  

 

Os dados isotópicos Sm-Nd das amostras de BIFs puras, de BIFs impuras, da zona sulfetada 

e da Rocha básica são apresentados na Tabela 13. As concentrações de Sm nas BIFs puras variam 

de 0,94 a 1,17 ppm, enquanto que as concentrações de Nd estão entre 4,63 e 5,46 ppm. As amostras 

de BIFs impuras geralmente apresentam concentrações de Sm entre 1,52 ppm e 2,98 ppm e de Nd 

entre 5,01 e 12,68 ppm. Ressalta-se que a amostra NE 13, classificada como BIF impura fortemente 

hidrotermalizada, apresenta valores de Sm de 4,23 ppm e de Nd de 13,504 ppm.  

As amostras da zona sulfetada exibem as concentrações mais altas de Sm (entre 1,79 e 

22,34 ppm) e Nd (entre 8,12 e 125,61 ppm), enquanto que nossa amostra de metamáfica (NE-18) 

apresenta concentrações de Sm de 5,45 ppm e Nd de 2519 ppm. As proporções de 
147

Sm/
144

Nd das 

BIFs puras variam de 0,1159 a 0,1415. As amostras de BIFs impuras apresentam razões 
147

Sm/
144

Nd 

entre 0,1239 e 0,1892. A zona sulfetada exibe razões 
147

Sm/
144

Nd entre 0,1051 a 0,2203, enquanto a 

rocha metamáfica apresenta razões de 0,1307. As BIFs apresentam idades TDM superiores a 2.6 Ga 

εNd (2.6) negativo, exceto para a amostra NE-06, que apresenta valor de eNd (2.6) positivo (Figura 

23.a). Quando plotado o conjunto dos diferentes litotipos coletados ao longo do furo em um mesmo 

diagrama 
147

Sm/
144

Nd e 
143

Nd/
144

Nd, é possível definir uma isócrona com idade absoluta de 2098 ± 

390Ma e MSWD =2,1 (Figura 23.b).  

Os dados isotópicos Sm-Nd para amostras de BIFs da Serra do Lontra são apresentados na 

Tabela 14. As concentrações de Sm nas BIFs varia de 0,44 ppm e 2,37 ppm, as concentrações de Nd 

estão entre 1,63 ppm e 7,15 ppm e as proporções de 
147

Sm/
144

Nd variam de 0,122 a 0,20 enquanto 

as amostras de rochas metamáficas intercaladas nas BIFs exibem concentrações mais altas de Sm, 

entre 1,34 ppm e 2,35 ppm e Nd entre 5,2 e 8,3 ppm. Além disso, as rochas metamáficas apresentam 

razões 
147

Sm/
144

Nd entre 0,1559 a 0,180 e idades TDM >2.8 Ga e εNd (2.6) negativo, exceto para 

uma amostra, que apresenta valores de εNd (2.6) fracamente positivos (Figura 24.a). O conjunto dos 

diferentes litotipos deste alvo, quando plotados em um diagrama 
147

Sm/
144

Nd e Nd
143

/
144

Nd, permite 

definir uma isócrona com idade absoluta de 2392 ± 330Ma e MSWD =1,5 (Figura 24.b).  

Os dados isotópicos Sm-Nd para amostras de BIFs intercaladas em rochas metamáficas do 

Alvo Itororó são apresentados na Tabela 15. As concentrações de Sm nas BIFs variam de 0,65 a 2,28 

ppm, enquanto as concentrações de Nd estão entre 2,95 e 8,86 ppm. As rochas metamáficas exibem 

concentrações mais altas de Sm (entre 1,86 ppm e 4,59 ppm) e Nd (entre 4,8 e 15,58 ppm). As 

proporções de 
147

Sm/
144

Nd das BIFs varia de 0,127 a 0,155, enquanto que, nas metamáficas, as 

razões 
147

Sm/
144

Nd estão entre 0,178 a 0,231. Todas as amostras analisadas apresentam idades 

TDM maiores que 2.7 Ga e Nd (2.6) entre -0.76 a +0.6, predominantemente positivos (Figura 25.a). 

Quando plotados, os diferentes litotipos coletados ao longo do furo em um diagrama 
147

Sm/
144

Nd e 

143
Nd/

144
Nd, é possível definir uma isócrona com idade de 2573 ± 89 Ma (MSWD =1,3) (Figura 25.b).  
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4.3.3  Isótopos de Enxofre do Alvo Nenga e do Alvo Itororó 

 

As análises foram realizadas em 16 grãos de pirrotita coletados em 02 amostras de BIFs, em 

04 amostras da zona sulfetada localizadas no Alvo Nenga e em 01 amostra de BIF localizada no Alvo 

Itororó. Os resultados das 16 análises realizadas são apresentados na Tabela 5. Uma comparação 

das análises de δ34S e δ33S evidencia que os valores de δ33S apresentam erros da ordem de 

0,6−1,1‰, enquanto que o δ34S apresenta 0,1−0,2‰ e, portanto podem ser considerados como de 

alta precisão, conforme os critérios estabelecidos por Bühn et al. (2012). Da mesma forma, os erros 

de Δ33S são mais elevados (0,6-1,7‰) em relação a Δ34S (0,1-0,2‰).  

No Alvo Nenga, a pirrotita da amostra de BIF (NE-10) se encontra distribuída ao longo do 

bandamento composicional e apresenta valores de δ34S de -4,3 e           -4,53‰ e δ33S de -1,1 e -

1,67‰. Na amostra de BIFs da NE-13, posicionada no contato superior da zona sulfetada, os valores 

de δ34S e δ33S variam de 1,3 a 1,4‰ e 1,6 a 2.04‰, respectivamente. Os dados da zona sulfetada 

(NE-14, NE-15, NE-16 e NE-17) apresentam valores de δ34S e δ33S, variando de +1,2 a +2,2‰ e 

+1,3 a +2,3‰, respectivamente. No Alvo Itororó, os cristais pirrotita analisados em BIFs (IT-02) se 

encontram distribuídos ao longo do bandamento composicional ora concordantes ora discordantes da 

foliação principal. Os valores de δ34S e δ33S desta amostra variam de +1,2 e +1,6‰ e +2,1 e +2,3‰. 

Todos os sulfetos analisados apresentam valores Δ33S positivos. Para as BIFs do Alvo Nenga, os 

valores de Δ33S ficam entre 0,67 a 1,35. Os valores para as amostras da zona sulfetada de Δ33S 

ficam entre 0,26 a 1,62. Para as BIFs do alvo Itororó, os valores ficam entre 1,50 e 1,51 (Figura 26.a). 

Os dados de δ33S e δ34S analisados, quando plotados em um diagrama binário, indicam posição 

fora da “Linha de fracionamento terrestre” sugerida por Rumble (2005) e Ohmoto et al. (2006) (Figura 

26.b). 

 

5  DISCUSSÃO 

 

As BIFs da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí foram submetidas a um 

metamorfismo de alto grau, com posterior remobilização de fluidos hidrotermais secundários. A 

mineralogia metamórfica pré-alteração hidrotermal do metamorfismo progressivo é representada por 

quartzo, ortopiroxênio (ferrosilita), clinopiroxênio (pigeonita), o que indica condições de alto grau 

metamórfico (Klein, 2005). Para este autor, a cristalização de piroxênios em formações ferríferas pode 

ser o resultado de reações envolvendo carbonatos ou mesmo por consumo da grunerita, sendo o 

primeiro caso dado pela reação: Ca(Fe,Mg)(CO3)2 + 2SiO2 → Ca(Fe,Mg)Si2O6 + 2CO2 (ankerita) 

(quartzo) (clinopiroxênio); (Fe,Mg)CO3 + SiO2 → (Fe,Mg)SiO3 + CO2 (siderita) (quartzo) 

(ortopiroxênio) e o segundo caso dado pela reação Fe7Si8O22(OH)2(grunerita) → 7FeSiO3 

(ortopiroxênio)+ SiO2 + H2O. Esta mineralogia é semelhante à das BIFs de Baffin Island, Canadá 

(Garzon, 2010) e Lupin, território noroeste do Canadá (Bullins et al., 1993), ambas mineralizadas em 

Au.  

Resultados semelhantes a estes foram obtidos por Santos (2016), em BIFs do Alvo Serra do 

Lontra. A mineralogia hidrotermal regressiva é representada por quartzo2, magnetita2, pirrotita2, 
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calcopirita2, tremolita, grunerita2, ferrogedrita, calcita e monazita. A grunerita2 e a ferrogedrita 

crescem nas clivagens e bordas dos clinopiroxênios metamórficos. Uma reação provável para 

explicar a transformação do clinopiroxênio em grunerita pode ser dada pela equação de Klein (2005).  

Algumas microestruturas sugerem atuação de processos hidrotermais: (i) feições de 

substituição; (ii) truncamento; (iii) crescimento de minerais secundários; (iv) feições de corrosão nas 

bordas dos piroxênios e por contatos fortemente reentrantes com os demais minerais metamórficos; 

(v) presença de uma zona de alta sulfetação com brechas seladas por sulfetos, magnetita e anfibólio 

posicionado no contato entre a BIFs e as rochas metamáficas; (vi) crescimento de pirrotita e 

calcopirita em veios e ocupando os planos de clivagem de minerais crescidos anteriormente à 

alteração hidrotermal; (vii) veios de calcita, tremolita, magnetita, sericita/muscovita; e (viii) 

crescimento de monazita nas fraturas e no contato entre os demais minerais metamórficos.  

Em termos gerais, pode-se fazer algumas considerações sobre as relações texturais entre as 

fases hidrotermais presentes. Dentre elas, pode-se destacar, sucintamente, que os cristais de pirrotita 

e calcopirita secundários preenchem os planos de fratura e os planos de clivagem dos minerais 

metamórficos. As BIFs da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Ipiaú foram submetidas a um 

metamorfismo regional de fácies granulito com posterior alteração hidrotermal relacionados ao 

retrometamorfismo. A alteração pode, muitas vezes, ser pervasiva, como no caso do Fe-

metassomatismo, destruindo todas ou a maior parte das características pré-alteração hidrotermal das 

rochas. Este tipo de alteração é responsável, inclusive, pela formação de brechas enriquecidas em 

metais.  

O comportamento dos ETR e dos elementos traços em BIFs é condicionado, principalmente, 

pela distância e/ou temperatura da fonte vulcanogênica e por possíveis contribuições detríticas nos 

oceanos (Viehmann et al., 2015). Assim, os elementos terras raras são úteis para rastrear a fonte do 

ferro e decifrar os mecanismos de oxidação responsáveis pela deposição dos precipitados químicos 

submarinos (Bekker et al., 2010; Planavsky et al., 2010; Viehmann et al., 2015), onde a presença de 

Al, Zr, Hf, Rb, Y e Sr têm sido interpretados como derivados de fontes félsicas, enquanto os 

elementos Cr, Ni, Co, V, Sc, Ti estão relacionados a uma fonte máfica (Raju, 2009).  

O conteúdo de Na +K2O+ Al2O3; ∑ETR (ppm); V (ppm); Cu (ppm); Au (ppb) e U (ppm) nas 

BIFs analisadas sugerem a existência de contaminantes de natureza ácida, enquanto, na zona 

sulfetada, ocorre o aumento progressivo destes elementos. Nas BIFs, este aumento pode ser 

observado nas amostras NE-13 e NE-03. Neste caso ocorrem, inclusive, mudanças no padrão de 

ETR que também foram observadas por Bau (1993), para as BIFs submetidas a intenso processo de 

alteração hidrotermal no Supergrupo Penge África do Sul.  

Esse autor argumenta que o metamorfismo tem pouca influência sobre a mobilidade dos 

elementos terras raras em BIFs, entretanto, uma alteração hidrotermal intensa associada a processos 

metamórficos e metassomáticos tardios podem resultar em modificação dos elementos pesados bem 

como gerar anomalias negativas de Eu. Neste caso, os teores encontrados refletem a existência de 

processos metamórficos e/ou hidrotermais tardios. 

Além disso, como sugerido por Goldfarb et al. (2001) e Goldfarb et al. (2005), Groves et al. 

(2005), Martins et al. (2007) e Ganguly et al. (2016), tais características sugerem ambiente favorável a 
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mineralizações de metais, principalmente ouro, por exemplo, Homestake, Dakota do Sul, E.U.A; 

Agnico-Eagle, Quebec, Canadá; Lupin, território noroeste, Canadá; Mt. Morgans, Yilgarn Block, 

Austrália; Vubachikwe, Gwanda; Greenstone Belt, Zimbabwe; São Bento, Cuiabá; e Morro Velho, em 

Minas Gerais, Brasil, todos de idade Arqueana, com exceção da Formação Homestake e da 

Formação Baffin Island que são interpretadas como de idade Paleoproterozoica (Garzon, 2010).  

O comportamento dos ETR e dos elementos traços em BIFs é condicionado, principalmente, 

pela distância e/ou temperatura da fonte vulcanogênica e por possíveis contribuições detríticas nos 

oceanos (Viehmann et al., 2015). Isto é conhecido como modelo de oceano estratificado (stratified 

ocean model) de Klein e Beukes (1989) que defendem que, no estado anóxico dos oceanos, o ferro 

pode ser transportado e depositado distalmente a partir das fontes hidrotermais. Neste modelo, o 

sedimento ferruginoso precursor das BIFs depositadas em lâmina d’água profunda e com maior 

influência das fontes hidrotermais está relacionado a rochas máficas, ultra-máficas e sulfetos, e 

aquelas depositadas em lâmina d’água rasa se encontram associadas a rochas carbonáticas, 

siliciclásticas e fosfáticas (Planavsky et al., 2010; Bekker et al., 2010). Esta zonação lateral de fácies 

representa o resultado da interação das águas de ressurgência com águas de porções mais ricas em 

oxigênio. Em bacias marinhas modernas, essa estratificação é evidenciada pelas condições de redox 

da coluna d’água. As águas mais superficiais e, portanto, mais oxigenadas, exibem anomalia negativa 

de Ce, quando normalizado ao folhelho-padrão (PAAS). Por outro lado, nas águas mais profundas, de 

suboxigenadas a anóxicas, essa anomalia negativa é ausente (Frei et al., 2008). Isto acontece porque 

somente em águas mais rasas ocorre à oxidação do Ce3+ para Ce4+, o que reduz sua solubilidade e 

favorece sua incorporação por oxi-hidróxidos de Mn-Fe e argilominerais. Por outro lado, em águas 

anóxicas, o Ce3+ permanece dissolvido e isto dificulta a sua adsorção pelas partículas em suspensão 

na água, o que resulta na ausência de anomalia negativa de Ce (Frei et al., 2008). 

As BIFs da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Ipiaú apresentam razões Y/Ho 

supercondríticas (>25), anomalias positivas de La, Gd e Eu e levemente negativas de Ce. São 

empobrecidas em ETR leves e apresentam padrões de ETR semelhantes aos padrões encontrados 

por Bolhar et al. (2004), Beukes et al. (2010) para os principais depósitos de BIFs Arqueanas e 

Paleoproterozoicas ao redor do mundo.  

Neste caso, as anomalias positivas de La são definidas pela combinação dos valores de 

Ce/Ce*>1 (CePAAS/(0,5PrPAAS+0,5LaPAAS)) e Pr/Pr*<1 (PrPAAS/(0,5CePAAS +0,5NdPAAS), bem como pela 

razão La/La*=La/(3Pr-2Nd); já as anomalias de Gd são dadas pela equação Gd/Gd*=Gd/(2Tb-1Dy). 

De acordo com estes parâmetros, as BIFs puras apresentam valores de Pr/Pr*SN (0,95-0,97), La/La* 

(1,21-1,76), Ce/Ce* (0,84-0,96) e Gd/Gd* (1,02-1,31), enquanto as amostras de BIFs impuras 

apresentam valores de Pr/Pr*SN(0,89-1,08), La/La* (1,01-2,51), Ce/Ce* (0,68-1,01) e Gd/Gd* (1,01-

1,26), (Figura 28.a), semelhante ao conteúdo da água do mar que também apresenta valores das 

razões La/La* e Gd/Gd* maiores que 1 (Bolhar et al., 2004).  

Os valores de Ce/Ce* <1 e Pr/Pr* <1 para as amostras das BIFs estudadas (Figura 28.b) 

apontam para falsas anomalias negativas de Ce/Ce* nas amostras analisadas. Assim, devido ao fato 

de apresentarem valores de Ce/Ce* <1 e Pr/Pr* >1, somente as amostras NE-01 e NE-02 podem ser 

consideradas como verdadeiras anomalias negativas em Ce/Ce*. As demais amostras exibem 
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anomalias positivas de La, exceto, novamente, as amostras NE-03 e NE-13, que, como já mostrado 

anteriormente, apresentam padrões de ETR distintos das demais amostras de BIFs que são 

interpretados como relacionados às modificações hidrotermais posteriores.  

As anomalias de Y são dadas pela razão Y/Ho, onde a razão típica da água do mar varia 

entre 60 e 90, enquanto, nas águas com influência continental, os valores se encontram entre 26 e 

27, equivalentes aos valores apresentados pelo PAAS (Bolhar et al., 2004, Planavsky et al., 2010). 

Para as amostras de BIFs puras, a razão Y/Ho fica entre 26,90 e 36,67, enquanto, para as BIFs 

impuras, a razão Y/Ho fica entre 26,22 e 30,91 (Figura 28.c). Estes valores sugerem que as rochas 

estudadas apresentam contaminação detrítica evidente, o que corrobora com os dados apresentados 

anteriormente, indicando contribuições félsicas durante a deposição das BIFs da Sequência 

Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí. 

Nos oceanos, os fluidos hidrotermais submarinos precursores da deposição das BIFs se 

tornam enriquecidos em Eu devido à lixiviação do plagioclásio contido nas rochas da crosta oceânica 

(Bau e Dulski, 1999; Tang et al., 2013; Zhu et al., 2015; Ganguly et al., 2016). Em geral, os 

sedimentos metalíferos depositados proximais aos vents hidrotermais contêm sulfetos de ferro, cobre, 

sulfatos e outros complexos de sulfetos polimetálicos, incluindo ouro (Hannington e Herzig, 2000; Gu 

et al., 2003; Garzon, 2010; Mercier-Langevin et al., 2011; Ganguly et al., 2016; Li et al., 2016). Nesta 

situação, o potencial de oxi-redução do Eu
3+

/Eu
2+

 depende, principalmente, da temperatura e, em 

menor grau, do pH, sendo pouco afetado pela pressão. Em alta temperatura (>350ºC), o fluido 

vulcanogênico reage com as rochas subjacentes, torna-se reduzido e isto favorece a estabilidade do 

Eu
2+ 

na forma de complexo solúvel, predominantemente como EuCl
2-

 e, subordinadamente, como 

EuCl
+3

 (Peter, 2003). Em função disto, os fluídos hidrotermais submarinos de altas temperaturas 

possuem uma pronunciada anomalia positiva de Eu e um notável enriquecimento relativo no 

conteúdo de ETR, quando comparado ao conteúdo da água do mar moderna, sendo que estas 

anomalias de Eu são calculadas através da equação EuPAAS/(0,66SmPAAS + 0,33TbPAAS) (Bau e 

Dulski, 1996).  

Assim, as anomalias positivas de Eu (Figura 28.d) encontradas nas BIFs da Sequência 

Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí sugerem a existência de fluidos hidrotermais submarinos de alta 

temperatura (>350°C) que agiram como fonte precursora para a sua deposição, o que é comum em 

sedimentos metalíferos hidrotermais submarinos de alta temperatura modernos, conforme discutido 

por Kato et al. (2006), Frei et al. (2007), Planavsky et al. (2010), Prasad et al. (2012) e Hodgkinson et 

al. (2015). 

Nos diagramas de Dymek e Klein (1988) e Klein e Beukes (1989) (Figura 29.a), as amostras 

de BIFs estudadas apontam para deposição proximal das fontes hidrotermais submarinas, o que 

sugere origem a partir de fluidos hidrotermais de alta temperatura. Este resultado corrobora com o 

resultado do diagrama Fe/Ti e Al/(Al+Fe+Mn) de Barrett (1981) que demonstra que as amostras 

analisadas apresentam composição semelhante à composição dos sedimentos hidrotermais ricos em 

metais do Oceano Pacífico Oriental (Figura 29.b). Além disto, a correlação Eu/Eu* e Eu/Sm (Figura 

29.c) com anomalias positivas de Eu/Eu* >2 corrobora com a sugestão de que as BIFs estudadas 
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foram depositadas próximas da fonte de alta temperatura onde as soluções hidrotermais são mais 

diluídas.  

Considerando os resultados de Eu/Eu* >2 e Eu/Sm >1,5, interpreta-se a atuação de fluidos de 

mais alta temperatura (>350ºC) para a formação dessas BIFs. 

Valores de Eu/Sm <1,5 encontrados para as amostras das BIFs impuras sugerem alguma 

contribuição detrítica. Alexander et al. (2008) consideram que quantidades muito pequenas de fluidos 

hidrotermais de alta temperatura (~0,1%) são suficientes para gerar anomalias positivas de Eu nos 

sedimentos metalíferos oceânicos e que a natureza destes fluidos pode ser rastreada pelas razões 

(Eu/Sm)NS e (Sm/Yb)NS. Neste caso, as elevadas razões (Sm/Yb)NS são consideradas como 

resultantes da mistura de massas de águas marinhas com massas de águas fluviais e costeiras em 

regiões próximas ao continente (Alexander et al., 2008). Quando plotados no diagrama (Eu/Sm)NS e 

(Sm/Yb)NS proposto por Alexander et al. (2008), revelam proximidade das fontes hidrotermais de alta 

temperatura, principalmente para as BIFs puras, evidenciadas em círculos vermelhos na Figura 29.d. 

Quando comparados à média de alguns elementos traços para as pirrotitas estudadas com 

relação às piritas sedimentares apresentadas por Gregory et al. (2015) e dos sulfetos do depósito de 

BIFs não mineralizadas de Homestake, em Dakota do Sul, USA apresentados por Steadman e Large 

(2016) (Tabela 17), verifica-se que as BIFs da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí são 

mais enriquecidas em Zn, Se, Pb, Co, Cu, Ni, Mo, Au. Entretanto, os valores de Co e Ni se 

assemelham à composição dos sulfetos singenéticos das BIFs do grupo Hospital Hill e Government, 

do Supergrupo Witwatersrand, bem como dos sulfetos encontrados nas BIFs do Grupo Mozaan do 

Supergrupo Pongola, apresentados por Guy et al. (2010). 

Os sulfetos analisados são enriquecidos em Au, quando comparados com o conteúdo das 

amostras das BIF não mineralizadas de Homestake (Tabela 17). Neste caso, as pirrotitas 

encontradas nas BIFs da Sequência Vulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí podem ter sido formadas 

durante a deformação e metamorfismo a partir de piritas singenéticas que, posteriormente, foram 

decompostas liberando a maior parte dos metais exalativos para o fluido metamórfico. Por sua vez, 

esse fluido migrou para locais de baixa tensão tornando as pirrotitas enriquecidas em Au e formando 

zonas enriquecidas em sulfetos e metais (Figura 7). Large et al. (2009) argumentam que, durante o 

metamorfismo de alto grau, os sulfetos sinsedimentares sofrem reprecipitação na forma de pirrotita 

com expulsão do Au exalativo, ou seja, uma origem metamórfica do Au. Conteúdos elevados de Au 

em sulfetos também foram reportados por Koglin et al. (2010), que evidenciaram elevado conteúdo 

em Au, principalmente nos sedimentos metalíferos com assinatura tipo volcanic-hosted massive 

sulfide − VHMS formado a partir de fluidos hidrotermais de alta temperatura. Além disso, os dados de 

isótopos de enxofre dos cristais de pirrotita que ocorrem como matriz da brecha, na zona sulfetada 

(NE-14; NE-15, NE-16, NE-17), apresentam valores positivos de δ34S‰, semelhante à amostra de 

BIF hidrotermalizada (NE-13), enquanto que, na amostra de BIF impura (NE-10), os valores negativos 

δ34S sugerem fracionamento causado por bactérias sulfato-redutoras, semelhantes às encontradas 

nas pirrotitas das BIFs de Isua, na Groelândia, que também apresentam valores δ34S negativos (‰ -

3,8) (Grassineau et al., 2006; Siedenberg et al., 2016). 
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Quando comparados os dados de isótopos de enxofre das pirrotitas estudadas com os dados 

de isótopos de enxofre apresentados por Bühn et al. (2012) (Figura 30.a.b) para os sulfetos da 

transição Arqueano Paleoproterozoico da Província Carajás, do Quadrilátero Ferrífero e dos 

Greenstone do Pilar, no Estado de Goiás, os resultados demonstram que os sulfetos analisados são 

semelhantes aos encontrados nas BIFs auríferas do Quadrilátero Ferrífero, mais especificamente nas 

minas de São Bento e Cuiabá. Os sulfetos hospedados nas BIFs ricas em Au são interpretados como 

gerados a partir da remobilização epigenética de sulfetos pré-existentes que, por ora, evidenciam 

uma perturbação química atmosférica e do paleoambiene deposicional, uma vez que os sulfetos 

epigenéticos apresentam efeito MIF e que sua provável fonte seja as BIFs Arqueanas (Bühn et al. 

2012).  

Assim, sugere-se que as BIFs da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí foram 

depositadas sob condições atmosféricas que permitiram o fracionamento dos isótopos de enxofre 

antes do GOE. Os dados obtidos neste trabalho estão de acordo com os dados isotópicos de enxofre 

arqueano hospedados em BIFs que evidenciam que valores de Δ33S podem variar entre -2,5 e + 

11‰ (Farquhar et al., 2010; Ono et al., 2006; Rumble, 2005; Steadman et al., 2014), com as 

excursões positivas mais proeminentes durante a Era Neoarqueana (Farquhar et al., 2010) que 

sugere a existência efeito MIF antes de 2.4 Ga. 

As razões isotópicas de Sm/Nd em BIFs são, na sua grande maioria, preservadas nos 

processos tectonometamórficos e, portanto, podem ser utilizados para identificar as características 

originais da época de deposição dessas rochas, conforme discutido por Alexander et al. (2009) e 

Viehmann et al. (2015). Esta metodologia tem suas limitações quando em sistemas extremamente 

dominados por fluídos (razão fluído/rocha>10²), o que é comum em BIFs pré-cambrianas. Nestes 

casos, podem ocorrer alterações no padrão de ETR bem como nas razões isotópicas Sm-Nd, e, 

portanto, as idades obtidas a partir do alinhamento destas isócronas deve refletir a época de 

perturbação do sistema isotópico e não a idade de deposição das BIFs (Alexander et al., 2009; 

Viehmann et al., 2015).  

Dessa forma, a partir do alinhamento (Figura 31) das BIFs juntamente com as amostras das 

rochas metamáficas encaixantes é possível definir uma isócrona com idade de 2536 ± 89 Ma, sendo 

esta idade interpretada como a idade de deposição das BIFs da Sequência Metavulcano-sedimentar 

Ibicuí-Iguaí.  

Os dados U-Pb em zircões detríticos coletados nos quartzitos desta sequência, apontam para 

03 populações de zircões, de 3234 ± 12Ma, 2620 ± 8 Ma e 2660 ± 27 Ma, o que indica uma 

sedimentação mais jovem que 2.6 Ga. Associado a isto, as metamáficas encaixantes das BIFs 

apresentam idade U-Pb de 2.6 Ga, enquanto o metatonalito estudado por Santos (no prelo) apresenta 

idades de 2646 ± 6 Ma.  

Os resultados apresentados mostram que os zircões encontrados nas BIFs hidrotermalizadas 

apresentam idades de 2510 ± 17 Ma e 2.6 ± 3.9 Ma e, desta forma, permitem restringir um período de 

tempo >2.6 Ga para a deposição das BIFs, portanto, na transição Arqueano Paleoproterozoico 

(Figura 33).  
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Ressalta-se que o zircão é um mineral raro em BIFs. Para Trendall et al. (1997a), a presença 

de zircão em BIFs indica contribuições de cinza vulcânicas durante a época de deposição das BIFs, 

uma vez que pequenos cristais de zircão são resistentes aos processos metamórficos e improváveis 

de estarem associados às fontes vulcanogênicas submarinas e sim a fatores externos à bacia na 

forma de contaminante detrítico, conforme discutido por Planavsky et al. (2010), Bekker et al. (2010), 

Viehmann et al. (2015) e Viehmann et al. (2016). Outra hipótese é que esta rocha seja produto de 

eventos metassomáticos gerados pela interação de fluidos e protólitos máficos-ultramáficos 

semelhante às rochas quartzo-piroxeníticas de Akilia, na região de Godthåbsfjord, na Groelândia, 

inserido no Greenstone Belt de Issua, (Whitehouse e Fedo, 2003; Bolhar et al., 2004; Fedo et al., 

2006). 

Os resultados deste trabalho sugerem que as BIFs da região de Ibicuí-Iguaí foram geradas 

por fluidos hidrotermais quentes a partir de vents submarinos com valores de 
147

Sm/
143

Nd maior 

0.125, Eu/Eu* (1.0−2.7) e Pr/Pr* <1). Além disto, apresenta forte contribuição detrítica de natureza 

félsica e, subordinadamente, de natureza máfica, conforme demonstrado pelo conteúdo de elementos 

traços anteriormente discutido. As anomalias positivas Eu encontradas nas BIFs evidenciam 

condições de alta temperatura e baixa fugacidade de oxigênio relacionadas a fluidos hidrotermais que 

são reduzidos e ricos metais. Para Goldfarb e Santosh (2014) e Ganguly et al. (2016), a geração de 

fluidos hidrotermais de natureza exalativa se encontra relacionada ao magmatismo por desidratação e 

metamorfismo da uma crosta oceânica subductada e/ou pela devolatização do manto hidratado por 

metassomatismo em ambiente de dorsais.  

Nestas condições, a água do mar percola através de fraturas nas rochas subjacentes e isto 

se dá devido ao aquecimento provocado por uma rocha intrusiva e/ou magma na crosta oceânica 

que, por sua vez, lixivia metais (por exemplo, Fe, Cu, Zn, Pb, Ba, Au, S, U), quer nas cordilheiras 

mesoceânicas (midocean ridges), quer nos riftes das bacias de retro-arco associado a arcos 

magmáticos (back-arc rift basins) (Huston e Logan, 2004; Tauson et al., 2012; Chung et al., 2015). 

Associado a este fato, a existência de fluidos auríferos enriquecidos em Eu
+2

 nos vents hidrotermais 

tem sido interpretada como a principal fonte de ouro primário em sedimentos químicos marinhos 

(Large et al., 2011; Tomkins, 2013; Ganguly et al., 2016), sendo esta deposição aurífera primária 

controlada por ciclos de oxidação nos oceanos em uma escala global (Tomkins, 2013; Thomassot et 

al., 2015). 

Neste modelo, o Au é proveniente das exalações submarinas na água do mar que migra 

como complexos químicos, principalmente na forma de Au, AuCl-4, AuCl, AuHS-2e AuOH (H2O) nos 

oceanos (Vlassopoulos e Wood, 1990; Thomassot et al., 2015). Além disto, os oceanos arqueanos 

foram relativamente mais enriquecidos em Au em relação aos oceanos paleoproterozoicos. Para 

Thomassot et al. (2015), a quantidade de Au dissolvido na água do mar arqueana depositou 

rapidamente, durante o Grande Evento de Oxidação (GOE), e, consequentemente, concentrou Au 

nos sedimentos químicos ferruginosos precursores das BIFs (Thomassot et al., 2015). Para estes 

autores, após o GOE, houve um aumento significativo de Au nos oceanos. Este aumento é resultado 

do maior aporte fluvial em resposta ao aumento da erosão da crosta continental em uma atmosfera 
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oxidada, o que favorece o transporte de Au na forma de íons para os oceanos Paleoproterozoicos 

onde, posteriormente, é incorporado a pirita durante a diagênese (Luther III e Rickard, 2005).  

Destaca-se que, mesmo com as evidências de um metamorfismo em fácies granulito para as 

rochas estudadas bem como por feições de alteração hidrotermal pós-deposicional evidentes, os 

padrões de ETR normalizados ao MORB para a amostra de metamáfica intercalada às BIFs 

apresenta padrão OIB (amostras NE-18). Além disto, a ausência de anomalias de Nb e Ti nos 

diagramas dos elementos traços normalizados ao manto primitivo apontam para assinaturas de zonas 

de subducção, conforme discutido por Pearce e Peate (1995); Polat e Hofmann (2003) e Rudnick et 

al. (2000).  

Sendo assim, sugere-se que as BIFs da região de Ibicuí-Iguaí ocorrem como produto da 

circulação de fluidos hidrotermais submarinos de altas temperaturas, o que favoreceu a deposição de 

sedimentos químicos exalativos entre 2.6−2.5 Ga, conforme evidenciado pelas idades U-Pb nas 

rochas metamáficas encaixantes das BIFs (Estágio I) (Figura 33.a). Esta migração e circulação de 

fluidos quentes através dos sedimentos químicos marinhos precursores das BIFs podem ter 

precipitado sedimentos químicos com algum conteúdo em Au e próximos a fontes hidrotermais de 

altas temperaturas.  

Além disso, a presença de apatitas e monazitas nas BIFs da região de Ibicuí-Iguaí pode ser 

interpretada como evidência de uma deposição de sulfatos nos oceanos arqueanos, o que está de 

acordo com o postulado por Bowins e Crocket (2011) e Huston e Logan, (2014). Para esses autores, 

os cristais de monazita e xenotímio presente nas BIFs da mina Sherman, em Temagami, e a mina 

Adams, a cerca de 10 km a sudeste de Kirkland Lake, Ontário, são de origem metamórfica e 

desenvolvidos à custa dos cristais de apatitas diagenéticas depositados em ambiente marinho raso. 

Destaca-se que, na região estudada, é documentada a existência de colisões 

paleoproterozoicas regionais responsáveis por fechar oceanos, formar terrenos acrecionários e arcos 

magmáticos continentais, o que resultou em metamorfismo de alto grau, conforme discutido por 

Barbosa et al. (2004). Este metamorfismo de alto grau é representado, nas BIFs da Sequência 

Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí, pela presença de ortopiroxênio. Além disso, a existência de uma 

paragênese secundária de natureza alcalina formada por pirrotita, calcopirita e magnetita é 

interpretada como produto de uma remobilização sintectônica (Estágio II) (Figura 33.b).  

Para Pitcairn et al. (2006) e Large et al. (2007), durante o metamorfismo regional de alto grau, 

eventuais piritas de origem sedimentar podem estar enriquecidas em Au e, durante o metamorfismo 

de alto grau, a pirita é recristalizada em pirrotita e, com isso, ocorre uma reconcentração de Au. 

Por fim e a partir das assinaturas geoquímicas encontradas nas BIFs estudadas fica evidente 

a existência de um ambiente hidrotermal exalativo entre 2.6 Ga e 2.4 Ga em uma atmosfera pelos 

menos localmente anoxidada, conforme evidenciado pelos valores de Δ33S positivos, o que sugere o 

efeito MIF nos sulfetos da região de Ibicuí, semelhante aos encontrados por Buhn et al. (2012) para o 

depósito dos sulfetos das BIFs auríferas do supergrupo Rios das Velhas, no Quadrilátero Ferrífero. 

Estas BIFs do Quadrilátero Ferrífero também apresentam efeito MIF assim como as BIFs da 

Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí. Além disso, as idades de 2672 ± 14Ma (MSWD =2.3) 

obtidas através do método SHRIMP U–Pb em cristais de monazitas (Lobato et al., 2007) nas BIFs 
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auríferas do Quadrilátero são coincidentes com os picos globais de deposição de ouro nos oceanos 

assim como as idades das rochas de Arco das BIFs auríferas da Sequência Contendas Mirante, 

localizados na zona de sutura entre os blocos arqueanos Gavião e Jequié.  

 

6  CONSIDERAÇÕES FINAIS 

 

1 − As BIFs foram submetidas a um metamorfismo de alto grau com posterior enriquecimento 

hidrotermal responsável por formar veios ricos em sulfetos. 

2 − Os dados U-Pb em zircões detríticos coletados nos quartzitos desta sequência, apontam 

para 03 populações de zircões, de 3234 ± 12Ma, 2620 ± 8 Ma e 2660 ± 27 Ma, o que indica uma 

sedimentação mais jovem que 2.6 Ga. 

3 − As metamáficas encaixantes das BIFs apresentam idade U-Pb de 2.6 Ga e o metatonalito 

que ocorre intercalado nos quartzitos apresenta idade de 2646 ± 6 Ma e parece revelar a idade do 

sistema magmático responsável pela deposição das BIFs. 

4 − Os resultados U-Pb nas BIFs evidenciam idades de 2510 + 17 Ma e 2.6 + 3.9 Ma, o que 

permite restringir um período de tempo de 2.6 a 2.4 Ga para a deposição das BIF, portanto, na 

transição Arqueano−Paleoproterozoico. 

5 − Os dados Sm-Nd das BIFs e suas encaixantes permitem definir uma idade de 2528 ± 69 

Ma e MSWD = 1.5 que é interpretada como a idade de deposição das BIFs da Sequência 

Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí. 

6 − Por fim, os dados geoquímicos e isotópicos revelam a existência de um ambiente 

hidrotermal exalativo entre 2.6 Ga e 2.4 Ga em uma atmosfera anóxida, conforme evidenciado pelos 

dados de Δ33S positivos que apontam para o efeito MIF nos sulfetos da região de Ibicuí. 
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Tabelas 
 
 
Tabela 1 − Composição isotópica dos materiais de referência utilizados. 1) Ding et al., 2001; (2) Hu, et 
al., 2003; (3) Mason et al., 2006; (4) Bühn et al. 2012 

 
 
 
 
Tabela 2 − Resultados das análises químicas de grãos de magnetitas das amostras do furo FR-NE-
003 

 

 
Tabela 3 - Resultados das análises químicas do anfibólio das amostras do furo FR-NE-003. 
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Tabela - 4 - Resultados das análises químicas dos piroxênios das amostras do furo FR-NE-003 

 
 
 
 
 
Tabela - 4 - Resultado das análises químicas (ppm) dos sulfetos analisados em furo FR-NE-003 e a 
razão dos elementos traços Co/Ni, Cu/Ni e Zn/Ni. 

 
 
 

 
 
Tabela - 5 - Análises químicas dos elementos maiores (%) das amostras no Furo NE-FR-003 
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Tabela - 6 - Teores dos elementos de terras-raras (ppm) e anomalias de Eu/EuSN , Ce/CeCN, 
Pr/PrSN, La/LaSN, Gd/GdSN, YbSN, Y/Ho, Zr/Nd, SmYb/CN, Eu/SmCN, Nb/Y e Σ ETR total para 18 
amostras coletadas ao longo do furo FR-NE-003. CN = normalizado ao condrito (Taylor e McLennan, 
1985); NS = normalizado ao PASS (Taylor e McLennan, 1985). 
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Tabela - 7 - Análises químicas dos elementos traços das amostras coletadas ao longo furo NE-FR-
003. Valores de Dy(n) vs. Yb(n) são normalizados pelo N-Morb de Sun e McDonough (1989) 
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Tabela - 8 - Resumo dos dados U-Pb por LA-ICP-MS para a amostra 16-GCRONO-7B 

 
 

Tabela - 9 - Resumo dos dados U-Pb por LA-ICP-MS para a amostra 16-GCRONO-7A. 
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Tabela - 10 Resumo dos dados U-Pb por LA-ICP-MS para a amostra 16-GCRONO-1,2,3,8. 

 
 
Tabela - 12 - Resumo dos dados U-Pb por LA-ICP-MS para a amostra 16-GCRONO-10 
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Tabela - 11- Dados de Isótopos de Sm/Nd das amostras analisadas do Alvo Nenga (BIFs). Os 
parâmetros isotópicos usados nos cálculos seguem De Paolo, 1981. 

 
 
Tabela - 12 - Dados de Isótopos de Sm/Nd das amostras de BIFs e metamáficas do Alvo Serra do 
Lontra. Os parâmetros isotópicos usados nos cálculos seguem De Paolo (1981).  

 
 

Tabela - 13 - Dados de Isótopo de Sm/Nd das amostras de BIFs e das rochas metamáficas do Alvo 
Serra do Lontra. Os parâmetros isotópicos usados nos cálculos seguem De Paolo (1981). 

 
 

Tabela - 14 - Composição dos isótopos de enxofre das amostras analisadas 

 
  



161 

 

Tabela - 15 – Valores médios do elemento traços em sulfetos das amostras NE-10 e NE-04 deste 
estudo. PW- Formação Parktown e CW-Formação Coronation – Super Grupo Witwatersrand; SP- 
BIFs da Formação Sinqeni, Supergrupo Pongola (Guy et al., 2010); HS – BIF não mineralizadas de 
Homestake (Steadman e Large, 2016); Composição média de cristais de formadas no ambiente 
sedimentar –SP - n = 220 (Gregory, et al., 2015). 
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FIGURAS 

 
 
 

 

Figura 1 − Esboço geológico-tectônico simplificado do Estado da Bahia indicando a localização da 
área de estudo. Chaves: BG – Bloco Gavião, 3.4 e 3.1 Ga (Nutman e Cordani, 1993; Martin et al., 
1997; Pinto et al., 1998); BJ = Bloco Jequié, 3.0−2.6 Ga; BS = Bloco Serrinha, 3.0−2.9 (Oliveira et al., 
1999; Mello et al., 2000; Rios et al., 2008; Rios, 2009a); BISC = Bloco Itabuna-Salvador-Curaçá, 2.7–
2.4 Ga (Peucat et al., 2011; Barbosa et al., 2012) 
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Figura 2 − Mapa simplificado do Complexo Ibicuí-Ipiaú mostrando a distribuição das ocorrências de 
BIFs entre a região de Ibicuí e Itororó  A localização da Figura se encontra na Figura 1.Fonte: 
Modificado de Santos (2016) 
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Figura 3 − Mapa Geológico simplificado com a localização das amostras analisadas.Fonte: 
Modificado de Santos (2016) 
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Figura 4 – (A) Mapa geológico do Alvo Nenga evidenciando as relações de contato entre as BIFs e 
suas encaixantes e a localização do Furo de Sondagem amostrado (FR-NE-003); (B) Mapa geológico 
do Alvo Serra do Lontra com as relações de contato entre as BIFs e suas encaixantes, bem como a 
localização dos Furos de sondagem amostrados (SDL-DD-12-00002, SDL-DD-12-00004, SDL-DD-12-
00006, SDL-DD-12-00020; SDL-DD-120015 e SDL-DD-12031 (Santos, 2016); (C) Mapa geológico do 
Alvo Itororó com as relações de contato entre as BIFs e suas encaixantes e a localização do Furo de 
Sondagem amostrado (FR-IT-003) 
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Figura 5 − Strip log dos furos evidenciando a posição das amostras analisadas 
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Figura 6 – (A) Aspecto oxidado das BIFs localizadas nas porções mais superficiais; (B) Bandamento 
estirado com concentração de magnetita nas zonas de charneira; (C) Planos de falhas 
perpendiculares ao bandamento composicional; (D) Venulações preenchidas por grunerita, tremolita, 
actinolita, hornblenda, calcita, pirrotita e calcopirita; (E) Bandamento composicional com magnetita, 
grunerita, clinopiroxênio e quartzo onde comumente ocorrem sulfetos disseminados; (F) Rocha 
metamáfica de cor cinza escuro como blocos rolados; (G) BIF com bandamento composicional difuso, 
o que sugere a atuação de processos secundários; (H) Enriquecimento de sulfetos ao longo do 
bandamento composicional 
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Figura 7 – (A) Strip log do Furo NE-03 indicando a localização das amostras; (B) Perfil Geológico A-B 
indicando as litologias interceptadas e a posição das amostras coletadas no Alvo Nenga. 
 

 

 

 

Figura 8 – (A) Zonas de baixa intensidade de deformação com bandamento composicional bem 
preservado; (B) Zonas de deformação moderada onde o bandamento composicional está difuso; (C) 
Zona de alta deformação com perda de continuidade do bandamento composicional e reconcentração 
de pirrotita e calcopirita; (D) Brechas com matriz composta por 20 a 80% de pirita calcopirita, pirrotita 
e magnetita. Notar clastos formados por grunerita, clinopiroxênio e magnetita; (E) veios formados por 
pirrotita, calcopirita e magnetita; (F) Metamáfica encaixante de granulação fina a média 
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Figura 9 − Síntese da composição modal das amostras do furo de sondagem (FR-NE-003) realizados 
no Alvo Nenga. Mag1 - Magnetita; Qtz1 - Quartzo; Cpx1 - Clinopiroxênio; Opx1 = ortopiroxênio; Gru1 
- Grunerita-cumigntonita; Po-Pirrotita; Hbl1- Hornblenda; Pl - Plagioclásio; Mag2 - Magnetita 
hidrotermal; Po1 - Pirrotita hidrotermal; Cpy1 - Calcopirita; Ms - muscovita/serita; Hbl1 - Hornblenda 
hidrotermal; Gru1 - Grunerita hidrotermal; Tre - Tremolita; Cal - Calcita; Mon/apt - Monazita 
hidrotermal; Fe-Ge - Ferrogendrita hidrotermal; BIF - Formação Ferrífera Bandada; HS - Zona de Alta 
sulfetação; MF - Rocha metamáfica 
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Figura 10 − Fotomicrografia das BIFs em amostras coletadas no furo de sondagem FR-NE-003’. (A) 
Quartzo, clinopiroxênio e ortopiroxênio granular em contatos retos com inclusões de clinopiroxênio e 
grunerita. Notar que pequenos cristais de quartzo ocorrem ao longo do bandamento rico em 
magnetita e diminutos cristais de zircão. (NE-02); (B) Aspecto geral da rocha com microestrutura 
granoblástica levemente nematoblástica marcada pela orientação do clinopiroxênio. Notar grunerita 
em contato reto a interlobados com quartzo, magnetita e piroxênio (NE-05); (C) Magnetita em contato 
com quartzo e grunerita. Notar núcleo da pirrotita e da magnetita corroído por mineralogia secundária 
(NE-10); (D) Destaque para a pirrotita inclusa em quartzo. Notar hábito arredondado e a presença de 
calcopirita na borda da pirrotita (NE-10); (E) Imagens de elétrons retroespalhados evidenciando 
diminutos cristais idioblásticos de calcopirita inclusa em quartzo (NE-04). Notar diminutos cristais 
preenchendo fraturas e cristalizando ao longo dos planos de clivagem da grunerita; (F) Imagens de 
elétrons retroespalhados evidenciando microcristais de monazita inclusas em cristais de quartzo (NE-
10). 
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Figura 11 – (A) Inclusões de quartzo em hornblenda. Notar feições de embaiamento com cristais de 
magnetita sugerindo um processo de reação originando os minerais opacos. Notar, também, 
inclusões de quartzo (NE-17); (B) Plagioclásio sem orientação preferencial com geminação 
polissintética do tipo albita (NE-16); (C) Clinopiroxênio com feições esqueletiformes. Notar com 
inclusões quartzo (NE-16); (D) Zircão incluso em cristais de hornblenda (NE-14); (E) Cristais de 
clinopiroxênio fraturados. Notar bordas de reação nos cristais de clinopiroxênio; (F) Cristais de 
plagioclásios com bordas de reação. Notar inclusões de zircão 
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Figura 12 − Fotomicrografia das zonas de alteração hidrotermal do Alvo Nenga. (A) Mineralogia 
hidrotermal formada por calcita, grunerita, tremolina e magnetita (NE-13); (B) Microestrutura de 
substituição orientada representada por cristais de magnetita distribuídos no contato entre os grãos 
de quartzo e magnetita (NE-14); (C) Microestrutura de reação evidenciada pelo crescimento 
hornblenda nas bordas da magnetita e do clinopiroxênio (NE-17); (D) Magnetita venular truncando os 
grãos de clinopiroxênio (NE-13); (E) Biotita sem orientação preferencial truncando grunerita, quartzo e 
plagioclásio (NE-16); (F) Cristal de pirrotita em veios e evidenciando transformação para calcopirita 
(NE-15); (G) Veio de calcopirita truncando horblenda. Notar que, junto a estes veios, ocorrem 
tremolita, grunetita e cálcica como diminutos cristais. (NE-17); (H) Imagens de elétrons 
retroespalhados mostrando microcristais de monazita inclusos em horblenda (NE-14)  
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Figura 13 − Diagrama composicional para os grãos de magnetitas em amostras de BIFs. (A) 
Diagrama SiO2 (%) versus FeO (%). Notar que os grãos de magnetitas da amostra NE-09 são mais 
ricos em FeO; (B) Diagrama V2O3 (%) versus FeO (%). Notar que a magnetita da amostra NE-09 
novamente se diferencia das demais e apresenta enriquecimento de FeO e V2O3, semelhante à 
amostra NE-13; (C) Diagrama Binário Ti (ppm) versus Al (ppm) (Chung et al., 2015); (D) Diagrama 
binário Ti + V versus Al + Mn. Os grãos analisados plotam no campo de temperaturas entre 300-
500ºC. Note-se que as análises das magnetitas da amostra NE-13 plotam no limite do campo de 
temperatura entre 300-500ºC e superior a 500ºC. Essas temperaturas são estimativas baseadas em 
valores publicados por Chung et al. (2015). 
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Figura 14 − Diagrama binário de classificação de anfibólios (Leake et al., 1997) das BIFs do Alvo 
Nenga. Notar ferrogendrita encontrada nas amostras N-09, NE-10 e NE-13 e ocorrendo nas bordas 
da grunerita, magnetita e clinopiroxênio 
 
 

 

 
Figura 15 − Diagrama de classificação de piroxênios de Marimoto (1988) para amostras de BIFs do 
Alvo Nenga. Wo-wollastonita (Ca2Si2O6); Em-enstatita (Mg2Si2O6); Fs-ferrossilita (Fe2Si2O6). 
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Figura 16 − Imagens de elétrons retroespalhados das amostras de BIF do furo de sonda FR-NE-003. 
(A) Grãos de magnetita dispersos na trama da rocha (NE-09); (B) Cristais finos de magnetita 
dispersos na trama da rocha (NE-04); (C) Cristais de magnetita intensamente fraturados. Notar 
cristalização da magnetita ao longo dos planos de clivagem da grunerita (NE-13); (D) Cristais de 
ferrogendrita desenvolvidos nas bordas da magnetita, clinopiroxênio e dos cristais de pirrotita. Notar o 
desenvolvimento de grunerita nas bordas da pirrotita com formato arredondado (NE-10); (E) Cristais 
de clinopiroxênio em contato interlobado com magnetita e apatita (NE-09); (F) Cristais de pirrotita sub-
arredondados. Notar contato do sulfeto com magnetita (NE-10). Magnetita (Mag); Grunerita (Gru); 
Quartzo (qtz); Ferrogedrita (Fe-Ge); Clinoferrosilita (cpx); Apatita (Apt); A (anfibólio); M (Magnetita); P 
(piroxênio) e S (sulfetos). Notar pontos analisados na microssonda e ver Tabelas 2, 3, 4 e 5. 
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Figura 17 − Diagramas mostrando o padrão de ETR normalizado pelo Post Archean Australian Shale 
- PAAS (Taylor e McLennan, 1985). (A) Formações Ferríferas Bandadas metamorfizadas puras 
(Grupo 1); (B) Formações Ferríferas Bandadas metamorfizadas impuras (Grupo 2). Notar que os 
padrões de ETR da amostra NE-03 e NE-13 são diferentes das demais amostras de BIFs e sugerem 
modificações secundárias. NS - normalizado ao PASS; CN = normalizado ao condrito 
 
 

 

Figura 18 – (A) Diagrama Al2O3 (%) versus Ni (ppm) evidenciando o maior conteúdo em Ni para as 
amostras de BIFs impuras; (B) Diagrama B (ppm) versus Z (ppm) evidenciando o maior 
enriquecimento em Zr para as BIFs impuras; (C) Diagrama Zr (ppm) versus Nd (ppm) evidenciando o 
enriquecimento de Nd para as amostras das BIFs impuras; (D) Diagrama Sm versus Al2O3 (%) 
evidenciando o maior enriquecimento em Al2O3 para as BIFs impuras. Notar que a amostra NE-13 
apresenta-se mais enriquecida em Al2O3, Nd, Ni e Zr. Círculo vermelho – BIFs puras; Círculo azul – 
BIFs impuras 
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Figura 19 − Diagrama mostrando o padrão de ETR normalizado pelo Condrito (Thompson, 1982). (A) 
Amostras da zona sulfetada com anomalias negativas de Eu/Eu*, exceto para a amostra NE-16. Notar 
semelhança do padrão de ETR com os granitoides colisionais paleoproterozoicos do cráton do São 
Francisco (Cruz et al., 2016) e com a média dos ETR das BIFs deste estudo, excluindo amostras NE-
13 e NE-03. (B) Amostra de anfibolito normalizado ao condrito. Notar certa semelhança entre o 
padrão de ETR da amostra NE-18 e os padrões dos reservatórios OIB de Sun e McDonough (1989) 

 
 

 

Figura 20 − Padrão de distribuição multielementar normalizado pelo MORB (Pearce, 1983) para as 
amostras de rochas do Furo FR-NE-003. (A) Amostras de BIFs puras; (B) Amostras de BIFs impuras; 
(C) Amostras da zona sulfetada; (D) Amostra de rocha metamáfica 
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Figura 21 (A) Estimativa da densidade de Kernel para grãos de zircão em amostra de quartzito (16-
GCRONO-7B); (B) Gráfico de Concórdia Wentherill da amostra de metatonalito (16-GCRONO-7A); 
(C) Gráfico de Concórdia Wentherill de amostras de anfibolitos (16-GCRONO-1,2,3,8); (D) Estimativa 
da densidade de Kernel para os grãos de zircão em amostra de BIF(16-GCRONO-10) 

 

 

Figura 22 − Imagens de catodo luminescência para os zircões analisados nas rochas da Sequência 
Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí. (A) Quartzito; (B) Metatonalito; (C) Rocha metamáfica; (D) BIFs 
do Alvo Serra do Lontra 
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Figura 23 – (A) Modelo de evolução de ENd (t) em função do tempo (2.6 Ga) para as Formações 
Ferríferas Bandadas metamorfizadas do Alvo Nenga; (B) Isócrona Sm-Nd indicando idade de 2098 ± 
390 Ma para as rochas metamáficas, as BIFs e as amostras da zona sulfetada no mesmo diagrama  
 

 

 

Figura 24 – (A) Modelo de evolução de ENd (t) em função do tempo (2.6 Ga) para as Formações 
Ferríferas do Alvo Serra do Lontra; (B) Isócrona Sm-Nd indicando idade de 2392 ± 330 Ma para as 
rochas metamáficas e as BIFs no mesmo diagrama 

 
 

 
Figura 25 – (A) Modelo de evolução de ENd (t) em função do tempo (2.6 Ga) para as Formações 
Ferríferas Bandadas metamorfizadas do Alvo Itororó; (B) Isócrona Sm-Nd indicando idade de 2573 ± 
89 Ma para as rochas metamáficas e as BIFs no mesmo diagrama. Os parâmetros isotópicos usados 
nos cálculos seguem De Paolo (1981). 
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Figura 26 − (A) Diagrama de δ34S versus Δ33S para as pirrotitas dos Alvos Nenga e Itororó. A linha 
cheia completa com Δ33S = 0 representa o fracionamento dependente da massa obtido a partir dos 
padrões de referência discutidos por Bühn et al. (2012); (B) Composição δ34S e δ33S dos sulfetos do 
Alvo Nenga e Itororó. As linhas pontilhadas são as linhas teóricas do fracionamento dependente da 
massa obtida a partir de padrões de referência (Ding et al., 2001; Hu et al., 2003; Mason et al., 2006; 
Bühn et al., 2012). 
 
 

 
Figura 27 − Diagrama de barras indicando a composição das amostras do furo de sondagem FR-NE-
003. (A) Diagrama dos elementos Na + K2O + Al2O3 (%); (B) Diagrama dos elementos ∑ETR (ppm); 
(C) Diagrama de composição do V (ppm); (D) Diagrama da composição do Cu (ppm); (E) Diagrama 
composição do Au (ppb); (F) Diagrama da composição do U (ppm) 
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Figura 28 – (A) Diagrama GdSN/GdSN vs. LaSN/LaSN (Viehmann et al., 2015); (B) Amostras 
apresentam valores de Pr/Pr >1, isto indica anomalias negativas verdadeiras de Ce/CeSN (Planavsky 
et al., 2010); (C) Diagrama Y/Ho versus Zr (ppm); (D) Diagrama ∑ETR versus Eu/EuCN (Bolhar et al., 
2004); (D) Diagrama Sm/Yb versus Eu/Sm (Alexander et al., 2008) sugerindo que as BIFs estudadas 
foram depositadas proximais aos fluidos hidrotermais submarinos 
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Figura 29 – (A) Diagrama binário de (Co + Cu + Ni) versus (Al2O3) com o campo dos depósitos 
hidrotermais e sedimentos metalíferos de fundo oceânico (Dymek e Klein, 1988); (B) Diagrama Fe/Ti 
e Al/(Al+Fe+Mn) comparando as amostras analisadas com a composição aproximada de sedimentos 
metalíferos hidrotermais da Cadeia Leste do Pacífico (East Pacific Rise − EPR) (Barrett, 1981); 
sedimentos pelágicos (PC), rochas da crosta continental (UC) (Taylor e McLennan, 1985), sedimentos 
metalíferos do sistema hidrotermal do Mar Vermelho (RS) (Marching et al., 1982); (C) Diagrama 
Eu/Sm(SN) versus Eu/Eu(CN) evidenciando que nas amostras do grupo 01 predominam maiores valores 
de Eu/Eu e Eu/Sm; (D) Diagrama Sm/YbNS versus Sm/YbNS (Alexander et al., 2008) representando 
campos com a composição de fluidos hidrotermais exalativos de alta temperatura (>350⁰C, Bau e 
Dulski, 1999), bem como o campo composicional das águas oceânicas mais rasas (<500 m). 
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Figura 30 Diagrama comparando os dados de isótopos de enxofre da Sequência Metavulcano-
sedimentar Ibicuí-Iguaí deste estudo com os sulfetos da província Carajás-PA (Fabre et al., 2011), 
Quadrilátero Ferrífero-MG (Lobato et al., 2001) e Pilar-Ga (Jost et al., 2008). (A) Diagrama Δ33S 
versus δ34S‰; (B) diagrama δ34S‰ versus δ34S‰ 
 
 

 
 
 

 
Figura 31 − Diagrama de correlação 

147
Sm/

144
Nd e 

143
Nd/

144
Nd para o conjunto de amostras dos três 

alvos da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Ipiaú. (A) Isócrona Sm-Nd indicando idade de 
2536 ± 89 Ma para as rochas metamáficas e as Formações Ferríferas no mesmo diagrama 
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Figura 32 − Coluna estratigráfica esquemática da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Ipiaú e 
distribuição dos dados U/Pb, Sm/Nd, eNd (2.6) e δ34S‰ das amostras analisadas 
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Figura 33 − Modelo sugerido para deposição das BIFs da Sequência metavulcano-sedimentar Ibicuí-
Ipiaú e posterior remobilização de metais. A – Estágio I – deposição das BIFs em ambiente marinho 
raso, sob influência continental félsica em ambiente dominado por fluidos de alta temperatura; Estágio 
II - deformação paleoproterozoica responsável por amalgamar os terrenos e reconcentrar metais nas 
zonas de baixa pressão. Geralmente na forma de veios e brechas.  
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3  ESTADO DA ARTE 

 

3.1  GOE – GREAT OXIDATION EVENT  

 

A oxigenação da atmosfera e dos oceanos é dos mais intensamente 

debatidos temas nas ciências da Terra, hoje. Esta discussão avança no sentido de 

que a deposição dos grandes depósitos de ferro (BIFs) ocorreu na transição entre o 

Arqueano e o Paleoproterozóico e se encontra ligada a um aumento significativo do 

oxigênio fotossintético nos oceanos primitivos, sendo esta uma relação direta com a 

evolução e o início da vida terrestre (BEKKER et al., 2010). 

As mudanças globais nas condições de oxidação no sistema oceano-

atmosfera se encontram relacionadas a um evento conhecido como Great Oxidation 

Event (GOE), que aponta para um rápido e substancial aumento de O2 atmosférico 

em 2.5 Ga (PUFAHL; HIATT, 2012). O GOE marca o começo de uma das mais 

significativas mudanças que a Terra experimentou e estabelece o estágio inicial do 

intemperismo químico oxidante na superfície terrestre. Marca, também, o início de 

mudanças indiscriminadas na evolução da vida multicelular e na composição das 

águas oceânicas (PUFAHL; HIATT, 2012) (Figura 1). Neste caso, a presença de 

fases minerais reduzidas em rochas sedimentares siliciclásticas arqueanas, tais 

como pirita e uraninita, parece ser uma evidência de uma atmosfera anóxica antes 

de 2.5 Ga (MINTER, 2006; HAZEN et al., 2008; PUFAHL; HIATT, 2012; TELES et 

al., 2015).  

A partir deste entendimento, as variações climáticas globais do passado têm 

sido estudadas através de indicadores geoquímicos e isotópicos em fácies de BIFs 

(hematita (Fe2O3), magnetita (Fe3O4), siderita (FeCO3) e pirita (FeS2), isto é, 

minerais singenéticos (OHMOTO et al., 2004; BEKKER et al., 2010; VIEHMANN et 

al., 2015). Estes indicadores permitem a interpretação de processos geológicos 

atuantes no passado e também inferir as reais condições de oxirredução 

responsáveis pela precipitação das BIFs no paleoassoalho oceânico (BEKKER et al., 

2010; VIEHMANN et al., 2015 
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Figura 1 − Química da água do mar e eventos terrestres relacionados aos três estágios de 
oxigenação oceano-atmosfera (1, 2, 3). MIF – mass-independent fractionation (Pufahl; Hiatt, 2012) 

 

Evidências relacionadas aos isótopos de Enxofre indicam que, antes de 2,4 

Ga, o registro sedimentar possuía uma variação limitada de δ34S entre sulfetos e 

sulfatos e ampla variação de δ33S (Figura 2). Isto demonstra que, antes de 2.4 Ga, 

o principal fracionamento de S era independente da massa e, com o surgimento de 

uma atmosfera rica em oxigênio, este padrão mudou (LYONS et al., 2006). Por volta 

de 2.3 Ga, a concentração de sulfato na água do mar aumenta, sendo esse 

incremento coincidente com o GOE (BEKKER et al., 2010; PUFAHL; HIATT, 2012). 

Nesta ocasião, a condição de redox na superfície da Terra mudou, 

fundamentalmente, de condições redutoras para oxidantes e, com isto, houve uma 

consequente diminuição das reações fotoquímicas que geram o fracionamento 

independente da massa, passando a haver uma inversão das concentrações, com 
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ampla variação de δ34S e limitada de δ33S (LYONS et al., 2006). Este fato sugere 

que o efeito do intemperismo de sulfetos em zonas continentais contribuiu para o 

aumento do fluxo de enxofre para os oceanos e uma consequente maior variação 

nos valores de fracionamento (LYONS et al., 2006). Tais condições persistem até o 

Neoproterozóico, quando um segundo maior evento de oxigenação da superfície da 

Terra resultou em um oceano profundo, o que favoreceu outra grande mudança na 

variabilidade de δ34S em sulfetos e sulfatos e, finalmente, o aparecimento de 

organismos multicelulares (HURTGEN et al., 2005, LYONS et al., 2006).  

 

 
Figura 2 − Valores de δ34S em pirita com idade desde o Arqueano até 0 Neoprotrozoico (Lyons et al., 
2006) 

 

A composição isotópica do oxigênio (O2) em BIFs pode ser utilizada para 

tratar de questões como as temperaturas do oceano e das fontes hidrotermais 

submarinas (KNAUTH; LOWE, 2003). As composições isotópicas do oxigênio na 

maior parte do chert e magnetita-hematita podem ser utilizadas como um 

paleotermômetro porque o fraccionamento isotópico entre sílica, Fe e a água do mar 

é dependente da temperatura, tal como ilustrado por Gutzmer et al. (2006). A 

aplicabilidade das curvas de fracionamento, especialmente para reações de 

magnetita/hematita e água, é aceita e utilizada para determinar a temperatura de 

equilíbrio de minerais sedimentares químicos em ambiente de baixa temperatura (25 

a 120ºC). Entretanto, alguns autores, como Gutzmer et al. (2006), Figueiredo e Silva 

et al. (2008) e Thorne et al. (2009), vêm utilizando e extrapolando a curva de 

fracionamento de Yapp (1990) para temperaturas maiores que 200ºC. (Figura 3).  
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Figura 3 − Curva do fracionamento isotópico do oxigênio para o sistema hematita-água (Gutzmer et 
al., 2006) 

 

Ressalta-se que as assinaturas isotópicas do oxigênio são extremamente 

sensíveis às alterações pós-deposicionais (águas meteóricas e fluidas 

metamórficas). Estes fluidos têm a capacidade de obliterar, de parcial a totalmente, 

as assinaturas isotópicas sinsedimentares das BIFs através da perda de vapor 

devido ao aquecimento do sistema, à mistura de fluidos e/ou à troca isotópica com a 

rocha encaixante (GUTZMER et al., 2006; KAUFMAN et al., 2007). Desse modo, em 

muitos casos, a interpretação da temperatura de equilíbrio isotópico fica 

comprometida e não fornece qualquer informação confiável sobre a fonte dos fluidos 

hidrotermais submarinos responsáveis pela deposição das BIFs e, sim, a 

temperatura de equilíbrio dos eventos pós-deposicionais (GUTZMER et al., 2006). 

Por exemplo, os valores negativos de isótopos de oxigênio em torno de -4‰ 

encontrados em magnetitas das BIFs de 3.0-3.2 Ga, no Weld Range, Yilgarn Craton, 

Austrália, foram interpretados como as primeiras evidências de oceanos quentes, 

entretanto, os valores fortemente negativos, em torno de -7‰, foram interpretados 

como porções das BIFs que sofreram alteração na composição isotópica inicial 

(GUTZMER et al., 2006) (Figura 4). Já os valores positivos das BIFs de Kuruman no 

Supergrupo Transvaal, África do Sul, foram interpretados como evidências de 

oceanos menos quentes em ambientes mais oxidados (GUTZMER et al., 2006).  
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Figura 4 − Composição isotópica de oxigênio em óxidos de ferro (hematita, magnetita) em baixo grau 
metamórfico BIF de idade Arqueano–Paleoproterozóica (Gutzmer, 2006) 

 

Se a atmosfera da Terra, no passado, tinha uma quantidade 

significativamente menor de O2 (CANFIELD, 2005), o ciclo global do ferro (Fe) deve 

ter sido consideravelmente diferente do ciclo atual, uma vez que os níveis baixos de 

oxigênio manteriam este elemento em solução na água do mar por intervalos de 

tempo bem maiores (KENDALL et al., 2012). Na ausência de um oxidante, a 

variação da composição isotópica de ferro nos oceanos arqueanos deveria ser ainda 

mais restrita do que é nos oceanos atuais, uma vez que tanto o fluxo fluvial quanto o 

fluxo hidrotermal marinho têm δ56Fe de, aproximadamente, 0‰ (YAMAGUCHI et al., 

2005; BEKKER et al., 2010; KENDALL et al., 2012).  

Os valores de isótopos de ferro em BIFs na transição arqueano-

paleoproterozóico (Figura 5) apresentam ampla distribuição, sendo interpretada 

como relacionada a uma mudança no ciclo global do ferro devido à história de 

oxidação da superfície terrestre (BEKKER et al., 2010). É provável que, nos oceanos 

Arquenos-Paleoproterozóicos, a oxidação de Fe(II) tenha ocorrido, de forma 

conjunta, por processos biológicos aeróbicos e, em menor escala, por processos 

fotoquímicos abióticos sintetizadores de O2, portanto, as BIFs Arqueanas e 

Paleoproterozoicas são consideradas como produtos diretos ou indiretos de 

processos microbianos (KENDALL et al., 2012).  
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Figura 5 − Variações seculares de δ56Fe para Formações Ferríferas Arqueanas e Paleoproterozóicas 
(Bekker et al., 2010) 

 
Apenas após o GOE houve condições de ocorrer oxidação de Fe(II) 

diretamente pela interação com o O2 produzido por cianobactérias, resultando, 

assim, na formação dos grandes depósitos de BIF do Paleoproterozoico. Assim, as 

composições isotópicas observadas nas BIFs do Arqueano e do Paleoproterozoico 

são interpretadas como o início dos processos metabólicos envolvendo ferro e os 

valores de δ56Fe positivos como evidência de precipitação abiótica a partir da 

oxidação de Fe(II) em camadas oceânicas oxidadas; os valores de δ56Fe negativos 

são interpretados como evidências da precipitação com contribuições bio-induzidas 

(YAMAGUCHI et al., 2005; BEKKER et al., 2010; KENDALL et. al., 2012). 

Épsilon Nd (εNd) é indicador isotópico que permite definir a natureza da fonte 

das formações ferríferas, se crustal ou mantélica, e, quando associado a elementos 

traços, permite fazer inferências sobre o ambiente deposicional das BIFs e suas 

rochas associadas (FREI et al., 2008, ALEXANDER et al., 2009). Valores de Nd 

(εNd) positivos são interpretados como gerados a partir de uma fonte mantélica, 

enquanto que aquelas com valores de Nd (εNd) negativo são geradas a partir de 

uma fonte continental. As razões isotópicas Nd em BIFs são, na sua grande maioria, 

preservadas nos processos tectonometamórficos, portanto, podem ser utilizadas 

para determinar as características originais da época de deposição destes 

sedimentos (FREI; POLAT, 2007; ALEXANDER et al., 2009; VIEHMANN et al., 

2015) (Figura 6). Por exemplo, os dados Sm-Nd para as BIFs de Kuruman, 

fracamente metamorfizadas (200°C), e para as BIFs estratigraficamente 
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equivalentes da Formação Penge do Supergrupo Transvaal na África do Sul e 

intensamente metamorfizadas (500°C), apresentam razões isotópicas Sm-Nd muito 

semelhantes e padrões de ETR idênticos (BAU et al., 1996). Além disso, os dados 

de BIFs de 2.5-3.7 Ga de uma série de depósitos distribuídos em vários locais do 

mundo e com diferentes padrões de metamorfismo exibem distribuição de ETR e 

razões Sm/Nd muito semelhantes (BOLHAR et al., 2004). Este fato sugere que a 

mobilidade dos ETR e o fracionamento dos isótopos de Sm/Nd em BIF são 

insignificantes nos eventos metamórficos, exceto em sistemas extremamente 

dominados por fluidos (razão fluido/rocha>10²). Nestes casos, pode ocorrer 

alterações no padrão de ETR das BIFs e, consequentemente, nas razões isotópicas 

Sm-Nd (ALEXANDER et al., 2009; VIEHMANN et al., 2015). 

 

 

Figura 6 − Isócrona Sm-Nd das BIFs impuras o Supergrupo Krivoy Rog, Ucrânia (Viehmann et al., 
2015)  

 

Destaca-se, também, que isócronas Sm/Nd vêm sendo utilizadas para obter 

idades de deposição de BIFs (WANG et al., 2014; VIEHMANN et al., 2015) e, 

embora questionada por alguns (FREI; POLAT, 2007; LI et al., 2015), esta 

metodologia vem ganhando aceitação como traçador geocronológico na 

determinação da idade de deposição de BIFs em diferentes períodos da história da 

Terra, principalmente em regiões onde rochas vulcânicas estão ausentes 

(VIEHMANN et al., 2013; VIEHMANN et al., 2015).  



193 

 

3.2  MODELO DO OCEANO ESTRATIFICADO  

 

Uma questão fundamental sobre a gênese de BIFs diz respeito à distância em 

que o ferro pode ser transportado em relação à sua fonte. Isto é conhecido como 

modelo de oceano estratificado (stratified ocean model), de Klein e Beukes (1989) 

que defendem que, no estado anóxico dos oceanos, o Ferro pode ser transportado e 

depositado distalmente a partir das fontes hidrotermais. Neste modelo, as BIFs 

depositadas em lâmina d’água profunda e com maior influência das fontes 

hidrotermais se encontram associadas com rochas máficas, ultra-máficas e sulfetos 

e aquelas depositadas em lâmina d’água rasa encontram-se associadas a rochas 

carbonáticas, siliciclásticas e fosfáticas (PLANAVSKY et al., 2010; BEKKER et al., 

2010) (Figura 7). Esta zonação lateral de fácies representa o resultado da interação 

das águas de ressurgência com águas de porções mais ricas em oxigênio. 

. 

 
Figura 7 − Diagrama esquemático ilustrando a migração das plumas hidrotermais e a distribuição de 
fácies no ambiente sedimentar marinho (Bekker et al., 2010)  

 

3.3  ANOMALIA DE (EU/EU*)  

 

As anomalias de Eu em BIFs, calculadas pela razão (Eu/Eu*) = Eu(sn) 

/(0.67Sm + 0.33Tb)(sn) ou por exemplo, Eu/Eu* = 2Eu(sn)/(Sm+Gd)(sn), fornecem 

informações sobre a temperatura do fluido hidrotermal submarino nos oceanos, 

sendo este elemento considerado como um indicador geoquímico de temperatura e 

proximidade da fonte hidrotermal submarina (BEKKER et al., 2010).  

As BIFs do Arqueano apresentam enriquecimento geral de ETRs em, 

aproximadamente, 3 vezes em relação ao Condrito enquanto que, no Proterozóico, a 

variação é entre 5 e 50 vezes (KATO et al., 2006). Somado a isto, é observada uma 
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mudança na intensidade das anomalias de Európio (Eu) no decorrer do tempo 

geológico (Figura 8) que tem sido relacionada com variações globais das condições 

que controlam a mobilização dos ETR ao longo do tempo geológico (PLANAVSKY et 

al., 2010). 

Assim, para as BIFs depositadas no Arqueano (pré-2,5 Ga), por exemplo, as 

anomalias positivas de Eu são bem marcantes e interpretadas como depositadas em 

um ambiente proximal às fontes hidrotermais com fluidos hidrotermais de alta 

temperatura (Figura 9-A-I). Nas sequências depositadas pós 2.5 Ga, ocorre uma 

mudança nos valores de Eu/Eu* para levemente negativos (Figura 9- K-P), o que é 

interpretado como devido à diminuição da temperatura do sistema crosta-manto e/ou 

distância da fonte hidrotermal (KATO et al., 2006; PLANAVSKY et al., 2010).  

A Figura 8 evidencia esta mudança drástica nos valores Eu/Eu*, onde os 

valores vêm constantes até 2.7 Ga e então ocorre a primeira quando mudança nas 

anomalias de Eu/Eu*, seguida de um segundo momento, em 2.5 Ga, em que os 

valores de anomalias de Eu/Eu* passam a ser menores em relação às BIFs pré-2.7 

Ga (KATO, et al., 2006).  

 

 
Figura 8 − Variação secular de Eu/Eu em BIFs. Caixa e barra representam um valor médio Eu/Eu 
(Kato et al., 2006) 
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Figura 9 - Padrão do ETR normalizado pelo condrito para Formações Ferríferas de diversas regiões (Kato, et al, 2006) 
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Somado a isto, entre 3.2 Ga e 2.6 Ga, um importante episódio de crescimento 

crustal foi acompanhado por ampla granitogênese rica em K. Este episódio efetivou, 

por sua vez, a composição da crosta continental superior e criou as condições 

necessárias para aumentar o influxo fluvial nas bacias oceânicas em 2.7 Ga. Com 

isto, o fluxo fluvial se soma ao influxo hidrotermal o que resulta na dominuição dos 

valores Eu/Eu* nos precipitados químicos (KATO et al., 2006). Assim, as rochas 

sedimentares arqueanas, antes enriquecidas em Eu em relação aos folhelhos pós-

arqueanos, mudaram e passaram a ter composição média cada vez mais parecida 

com o Post-Archean average Australian sedimentary rock (PAAS) de McLennan 

(1989). (KATO et al., 2006; BEKKER et al., 2010).  

Associado a este fato, os fluidos hidrotermais das fumarolas submarinas, 

devido à interação com rochas do assoalho oceânico, se tornam enriquecidos em Eu 

em função da lixiviação do plagioclásio contido nessas rochas (PETER, 2003). Nesta 

situação, o potencial de oxi-redução do Eu3+/Eu2+ depende, principalmente, da 

temperatura, e, em menor grau, do pH, sendo pouco afetado pela pressão. Assim, 

em altas temperaturas superiores a 350ºC, o fluido vulcanogênico reage com as 

rochas subjacentes, torna-se reduzido e isto favorece a estabilidade do Eu2+ na 

forma de complexo solúvel, predominantemente como EuCl2- e, subordinadamente, 

como EuCl3 (PETER, 2003). Em função disto, os fluidos hidrotermais submarinos de 

altas temperaturas possuem uma pronunciada anomalia positiva de Eu (Eu/Eu* = 

7,2-15,1) e um notável enriquecimento relativo no conteúdo de ETR, quando 

comparado ao conteúdo da água do mar moderna. Assim, os fluidos com 

temperaturas superiores a 350°C geram (Eu/Eu*)CN maior que 1, e os fluidos com 

temperaturas menores que 250°C, geram razões Eu/Eu*)CN menor ou igual a 1 

(KATO et al., 2006; FREI; POLAT, 2007; PLANAVSKY et al., 2010; PRASAD et al., 

2012). 

 

3.4  ANOMALIA (Ce/Ce*)  

 

As anomalias de Ce em BIFs são calculadas pela razão (Ce/Ce*)SN = 

CeSN/(0.5LaSN+0.5PrSN) e fornecem informações sobre a abundância de oxigênio 

nos oceanos, sendo este elemento considerado como um indicador geoquímico de 

oxidação em águas oceânicas (BEKKER et al., 2010).  
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Nos oceanos modernos, as concentrações de ETR são extremamente baixas 

e isto se dá devido à baixa solubilidade e mobilidade dos ETR na água do mar 

(KATO et al., 2006). Em locais de águas profundas (>2000 m) (Figura 10.a), a 

composição da água exibe grandes anomalias negativas de Ce; nas águas 

superficiais oxidadas (<200 m), as anomalias negativas são menos acentuadas, 

entretanto, estas anomalias são ausentes em fluidos hidrotermais de alta 

temperatura (Figura 10.b). Este fato ocorre devido ao Cério ser encontrado em dois 

estados de oxidação nos oceanos, Ce+3 e Ce+4 (KATO et al., 2006; BEKKER et al., 

2010). Em condições oxidantes, o Ce3+ solúvel oxida para o Ce+4 insolúvel e, assim, 

é rapidamente incorporado aos sedimentos de fundo oceânico, principalmente em 

nódulos de manganês, o que lhe confere anomalias de levemente negativas a 

positivas (Figura 10.c). 

Em relação aos sedimentados em geral, apresenta maior enriquecimento em 

ETR total, exceto em casos em que os nódulos contêm significativo componente 

hidrotermal, exibindo, assim, anomalia de negativa a positiva de Ce (Fig 10.d) 

(KATO et al., 2006; ALEXANDER et al., 2008; BEKKER et al., 2010). Todos esses 

processos descritos contribuem para a extração do Ce da água do mar, com 

consequente empobrecimento deste elemento.  

 

 
Figura 10 − Padrões de ETR normalizados pelo Condrito. (A) Água do Mar; (B) Fluidos hidrotermais 
de alta temperatura; (C) Crosta manganesífera; (D) Sedimentos Pelágicos (Kato et al., 2006) 

 
A Figura 11, que mostra a variação secular da anomalia de Ce nos BIFs, nos dá 

uma nova visão do cenário de oxigênio no Pré-cambriano (KATO et al., 2006). A 
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presença de anomalias ligeiramente negativas de Ce nas BIFs de Isua sugere que 

algum tipo de mecanismo de oxidação Ce já existia no 3.8-3.7 Ga e que a coluna de 

água do mar não foi totalmente anóxica, o que é consistente com a presença de 

pequenos, mas generalizados, depósitos de Mn arqueanos associado às BIFs do 

Craton de Dharwar, Índia, interpretado como depositado em ambientes rasos 

(MANIKYAMBA et al., 2014). 

 

 
Figura 11 – Variação secular do Ce/Ce* em BIFs (Kato et al., 2006)  

 

Ressalta-se que as anomalias de Ce podem ser mascaradas na água do mar, 

o que ocorre devido à abundância do La em ambiente marinho e em seus 

precipitados químicos. Na tentativa de distinguir “a real” anomalia de Ce, Bau e 

Dulski (1996) propuseram um diagrama combinando Ce/Ce* e Pr/Pr*, sendo as 

anomalias de Pr calculadas pela razão (Pr/Pr*)SN = PrSN/(0.5CeSN+0.5NdSN). Neste 

diagrama, anomalias negativas verdadeiras em Ce resultam, inevitavelmente, em 

(Pr/Pr*)SN >1, enquanto que anomalias de (Ce/Ce*)SN <1 e (Pr/Pr*)SN <1, indicam 

uma falsa anomalia negativa de Ce. Com isto, grandes anomalias positivas de 

Eu/Eu*, com moderada ou ausência de anomalia Ce, indicam proximidade das 

fontes hidrotermais em ambiente pouco oxidado, enquanto que anomalias negativas 

de Eu/Eu* somadas a anomalias negativas de Ce/Ce* indicam ambiente distal das 

fontes hidrotermais em ambiente oxidado (KATO et al., 2006). 
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3.5  CONTRIBUIÇÕES DETRÍTICAS NA FORMAÇÃO DE BIFs 

 

O comportamento dos ETR e dos elementos traços em BIFs é condicionado, 

principalmente, pela distância e/ou temperatura da fonte vulcanogênica, bem como 

por possíveis contribuições detríticas nos oceanos (VIEHMANN et al., 2015). Esta 

contribuição detrítica é rastreada com base nos teores de elementos imóveis, como 

Al2O3 e elementos traços (Ti, Zr, Th E REY) (Figura 12). Os elementos são 

considerados como imóveis em solução aquosa e são típicos de detritos clásticos, 

enquanto que os elementos Th, Hf e Sc revelam a presença tanto de contaminantes 

piroclásticos máficos e félsicos, uma vez que altas concentrações destes elementos 

dificilmente devem estar relacionadas a uma fonte vulcanogênica submarina 

(BOLHAR et al., 2004; ALEXANDER et al., 2009; BAU; ALEXANDER, 2009; 

PLANAVSKY et al., 2010; BEKKER et al., 2010; VIEHMANN et al., 2015). Dessa 

forma, diversos parâmetros podem ser utilizados para distinguir BIFs que possuem 

contaminação de detritos. Assim, somente as BIFs livres de contaminantes detríticos 

podem ser consideradas como fontes confiáveis da composição da água do mar na 

época de deposição (BAU, 1993; VIEHMANN et al., 2015). 

 

 

Figura 12 – Diagrama binário Sm(ppm) vs Al2O3 (%) evidenciando linhas de mistura entre os 
sedimentos puros e impuros (Viehmann et al., 2015) 

 

A Razão Y/Ho em BIFs também pode ser usada como parâmetro de 

contaminação dos sedimentos químicos em relação à presença de contribuições 

clásticas na bacia (BAU et al., 1997b; BOLHAR et al., 2004). Apesar de 
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semelhanças químicas entre Y e Ho, estes elementos se comportam de modo 

diferente. Eles são fracionados durante ciclo redox dos oxi-hidróxidos de Mn e/ou Fe, 

onde Ho é eliminado nas partículas em suspensão duas vezes mais rápido do que 

Y. A razão Y/Ho típica da água do mar se encontra entre 60 e 90 enquanto que, nas 

águas com influência continental, os valores se encontram entre 26 e 27, 

equivalente aos valores apresentados pelo PAAS (27) (PLANAVSKY et al., 2010). 

Embora existam exceções (KATO et al., 2006), as BIFs de idade arqueana e do 

início do paleoproterozoico tendem a apresentar altas razões Y/Ho, enquanto que 

aquelas posteriores a 2.5 Ga apresentam razões Y/Ho mais variáveis (PLANAVSKY 

et al., 2010) (Figura 13).  

 

 
Figura 13 − Tendência temporal das razões Y/Ho características de BIFs. A barra cinza indica valores 
compostos do folhelho australiano pós-arqueano (PAAS). BIFs arqueanas revelam razões Y/Ho 
maiores que as do PAAS, enquanto as depositadas no paloproterozoico apresentam amplo intervalo 
de razões Y/Ho (Planavsky et al., 2010).  

 

As razões (Eu/Sm)SN em BIFs são controladas pela carga de ETR lixiviada da 

crosta oceânica a partir dos fluidos hidrotermais em ambiente submarino 

(ALEXANDER et al., 2008). Já as razões (Sm/Yb)SN são resultantes da mistura de 

massas de águas marinhas com águas fluviais e costeiras (ALEXANDER et al., 

2008). O decréscimo nas razões (Eu/Sm)NS em BIFs depositadas pós 2.7 Ga são 

interpretados como relacionados a uma maior contribuição de fluidos hidrotermais de 

menor temperatura, enquanto que o aumento nas razões (Sm/Yb)NS é interpretado 

como devido a um maior aporte de ETR nos oceanos (ALEXANDER et al., 2008). Já 

as BIFs depositadas (pré-2,7 Ga), mesmo quando submetidas a diferentes grãos 
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metamórficos, revelam razões (Eu/Sm)SN>1 e (Sm/Yb) SN <1 (ALEXANDER et al., 

2008) (Figura 14). 

 

 

Figura 14 − Diagrama Sm/Yb e Eu/Sm com dados das BIFs de 3.7 Ga Isua (Bolhar et al., 2004), das 
BIFs de 2.5 Ga Kuruman (Bau e Dulski, 1996), águas rasas do oceano pacífico (<500 m) (Alibo e 
Nozaki, 1999) e fluidos hidrotermais de alta temperatura (>350 C) (Dulski e Bau, 1999).  (NS = 
normalizadas pelo PASS) (Alexander et al., 2008) 

 

3.6 DEPÓSITOS MINERAIS E BIFS 

 

A natureza de deposição das BIFs do tipo Algoma é contemporânea e 

geneticamente relacionada à formação de Grandes Províncias Ígneas (Large 

Igneous Provinces − LIPs) (OHMOTO et al., 2006; BEKKER et al., 2010), além disto, 

a deposição das BIFs ocorreu em diferentes períodos da história da Terra, 

principalmente do Arqueano ao Paleoproterozoico, e geralmente associada a 

depósitos exalativos do tipo volcanic-hosted massive sulfide (VHMS), próximos a 

fontes exalativas submarinas em ambiente relacionado a subducção e geração de 

Arcos Magmáticos (KATO et al., 2006; BEKKER et al., 2010).  

De uma maneira geral, as características geológicas, mineralógicas e 

geoquímicas dos principais depósitos minerais associados às BIFs são muito 

semelhantes e sugerem uma interessante correlação entre o tipo de rocha associada 

e o tipo de mineralização (GROVES et al., 2005; OHMOTO et al., 2006; GARZON, 

2010). É importante destacar que as rochas encaixantes das BIFs sugerem estas 

como parte do registro de um ambiente geológico específico, por exemplo, as BIFs 

Isua, Groenlândia de 3.8 Ga, são interpretadas como depositadas em águas 
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profundas (>2,5 quilômetros), proximais às fontes hidrotermais e geralmente 

relacionadas a depósitos sulfetados tipo VMS ricos em Cu-Au (OHMOTO et al., 

2006) (Tabela 4) (Figura 15).  

 

 
Figura 15 − Tipo de rochas encaixantes das BIFs em relação com a profundidade do ambiente 
deposicional. (A) conglomerado e/ou arenito; (B) dolomita e/ou calcário; C) xisto (frequentemente 
tufáceos); (D) rocha vulcânica submarina (tufos e lavas); (E) sulfeto tipo VMS (Ohmoto et al., 2006) 

 

As BIFs cujas encaixantes são dolomitas, calcários e arenitos têm sido 

interpretadas como depositadas em um ambiente raso e, geralmente, sem uma 

associação vulcânica característica, onde são comuns pacotes sedimentares 

espessos (200 a 2000m) e contínuos (2 a 400 km), semelhantes aos observados nos 

pacotes encaixantes das BIFs de 2.5 Ga do distrito de Transvaal, África do Sul 

(BEUKES, 1983; KLEIN; BEUKES, 1989) (Tabela 5). Os xistos, por sua vez, têm se 

formado em uma ampla gama de profundidades e sua distinção quanto à posição na 

bacia tem sido extremamente difícil (OHMOTO et al., 2006).As mineralizações 

econômicas relacionadas às BIFs, principalmente ouro, são comuns em greenstone 

belts (OHMOTO et al., 2006; ZOHEIR; AKAWY, 2010), sendo que a maioria das 

interpretações, quanto a sua gênese sugerem um modelo conhecido como “orogenic 

gold”. Neste modelo, o ouro ocorre como resultado da lixiviação de metais por 

processos metamórficos e/ou hidrotermais durante eventos deformacionais pós-

deposicionais, onde as BIFs armadilhas ou traps químicos para as mineralizações 

(SPRY et al., 2000; GOLDFARB et al., 2001; GOLDFARB et al., 2005; DE WIT et al., 

2004, GROVES et al., 2005; MARTINS et al., 2007; GANGULY et al., 2016).  

Dentre os inúmeros depósitos de Au hospedados em BIFs, destaca-se os 

depósitos de Homestake, Dakota do Sul, E.U.A; Agnico-Eagle, Quebec, Canadá; 

Lupin, território noroeste, Canadá; Mt. Morgans, Yilgarn Block, Austrália; 

Vubachikwe. Existem outras minas menores como Gwanda Greenstone Belt, 

Zimbabwe, São Bento, Cuiabá, e Morro Velho, em Minas Gerais, Brasil (GARZON, 
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2010). Observa-se que a maioria das BIFs mineralizadas em ouro é de idade 

arqueana, com exceção da Formação Homestake, Formação Baffin Island, que são 

interpretadas como de idade Paleoproterozoica (Tabela 2). Todos os depósitos aqui 

citados mostram, pelo menos, um controle estrutural na mineralização, por exemplo, 

eixos de dobras, falhas e zonas de cisalhamento e, em alguns casos, o ouro é 

restrito a veios de quartzo e/ou carbonatos. Clorita, sericita e carbonatos são 

interpretados como minerais de alteração. Seguindo outra linha de raciocínio, 

destaca-se que as características sin-sedimentares das BIFs arqueanas e 

paleoproterozoicas sugerem estas como protominérios de muitas mineralizações 

auríferas, o que remete ao conceito vulcano-exalativo (VMS) que causa a deposição 

de sedimentos químicos primários ricos em Cu-Au, semelhante ao que ocorre nos 

vent hidrotermais modernos (HERZIG et al., 2000; SLACK et al., 2007; GARZON, 

2010). Por exemplo, os vents da dorsal do Pacífico Leste, da região das cordilheiras 

Explorer- Juan de Fuca-Gorda, do Golfo da Califórnia ou mesmo na costa oeste da 

África, na região de Snakapi, onde ocorrem importantes sedimentos metalíferos 

proximais ricos em Au sob o assoalho oceânico (HERZIG et al., 2000) (Figura 16). 

 

 
Figura 16 − Distribuição global dos sítios hidrotermais e depósitos de sulfetos metálicos (Herzig et al., 
2000) 
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É consenso na literatura que fumarolas hidrotermais submarinas se 

encontram relacionadas a centros de expansão do assoalho oceânico, quer nas 

cordilheiras mesoceânicas (midocean ridges), quer nos riftes das bacias de retro-

arco associados a arcos magmáticos (back-arc rift basins) (MELLO; QUENTAL, 

2001; HUSTON; LOGAN, 2004; OHMOTO et al., 2006; KEITH et al., 2017).  

Assim, a presença de depósitos de barita associados às BIFs, principalmente 

os arqueanos, tem sido interpretada como indicativa de ambiente oxidado e proximal 

às fontes exalativas submarinas, comumente relacionadas a depósitos tipo VHMS 

(HUSTON; LOGAN, 2004; HOLLIS et al., 2017) (Fig 17). Neste caso, a presença de 

bário e ferro antes de 3,2 Ga indica a existência de teores elevados de enxofre na 

água do mar, como também condições variáveis de redox nos oceanos, assim, a 

ocorrência generalizada de barita antes de 3.2 Ga sugere que o sulfato na água do 

mar era um fenômeno global (HUSTON; LOGAN, 2004), com predomínio de 

depósitos estratificados de baritas, quando associado às BIFs de 3,2 (Tabela 5) 

(HUSTON; LOGAN, 2004). 

 

 
Figura 17 − Modelo para a evolução hidrosfera antes de 3.2 Ga com oxidação fotoquímica do sulfato 
(Huston e Logan, 2004) 

 

Para o período de 3,2- 2,6 Ga, período de maior atividade magmática no 

mundo com expansão da crosta continental, nota-se uma abundância de BIFs e uma 

escassez de barita, muito embora possam ter existido concentrações de barita nas 

porções mais oxidadas e rasas dos oceanos. Este fato é interpretado como devido 

ao maior consumo de sulfato por bactérias nos oceanos (HUSTON; LOGAN, 2004). 
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(Figura 18). Já o período entre 2.4 e 1.8 Ga é caracterizado por abundantes 

depósitos de BIFs e de sulfato na forma de gesso e anidrita, interpretados como 

devido ao aumento de aporte de sulfato nos oceanos a partir do intemperismo da 

crosta continental em uma atmosfera altamente oxidante (HUSTON; LOGAN, 2004; 

LYONS et al., 2006). 

 
Figura 18 - Ilustração esquemática das distribuições temporais (Condie, 2002; Huston et al., 2004). 
 



206 

 

Tabela 1 - Resumo das características dos principais depósitos auríferos hospedados em BIFs (Chl: clorita; Sid: siderita; Ser: sericita; Ank: ankerita; Carb: 
carbonato; Dol: dolomita; Hb: hornblenda; Qz: quartzo; Rut: rutilo; Py: pirita; Asp: arsenopirita; Po: pirrhotita; Fe:Ferro). Modificada de Garzon et al,(2015). 

 

 

 Name   Location   Age  
 Deformational 

Events  
 BIF Facies  

 Metamorphic 

Facies  

 Structural 

Control  
 Alteration   Replacement   Ore Ocurrence   Reserves 

 

Reference  
 Reference 

 Baffin 

Island  
 Baffin Island - Canada   Paleo-Proterozoic   3   Silicate-Sulfide  

 Amphibolite to 

Granulite  
 Unknown   Not identified  

 Mt, Py, and Ilm 

replacement by Po  

Au - Loe-Asp 

boundaries - Contact 

with sulfides - Free 

with silicates  

 -  
Garzon, 

2010
   

 Homestake  
 Lead, South Dakota - 

USA  
 Paleo-Proterozoic  2  Carbonate-Sulfide  

  Green Schist to 

Lower Amphibolite  
 Hinges of folds   Chl-Sid-Ser  

 Gold-rich vein 

selvage  

 Au- Contact and 

fractures of Asp - 

Associated with Po  

 40 Moz - 150 Mton  
 Caddey et 

al., 1991  

 Nelson, 

1985  

 Agnico-

Eagle  
 Quebec - Canada   Archean  1

 Carbonate-Silicate-

Sulfide  

 Green Schist + 

Contact 

Metamorphism  

 Fe-dolomite veins 

- Shear zones  
 FeDol-Chl-(Asp veins)   None  

 Au- Within fine 

euhedral Py  
 ~0.8 Moz - 4 Mton  

 Wyman et 

al., 1986  

 Kerswill, 

1995  

 Lupin  
 Northwest Territories - 

Canada  
 Archean  3  Silicate (Sulfide)  

 Amphibolite - 

Lower Granulite  
 Qz viens   Hb - Sulfidation  

 Pervasive 

replacement of Gru 

by Hb  

Au -  Inclusions in 

sulfides - Loe-Asp 

boundaries  

 3.8 Moz - 11.7 

Mton  

 Bullis et 

al., 1993  
   

 Mt 

Morgans  
 Yilgarn Block - Australia   Archean  4  Sulfide-Carbonate   Green Schist  

 Restricted to 

shear and fault 

zones  

 Qz-Sid veins with Py halo - 

Sulfidation  
 Mt by Py  

Au -  Inclusions in Py - 

Free and inclu in Cp or 

Sph  

 0.78 Moz  

 

Vielreicher 

et al., 1994  

   

 

Vubachikw

e and 

others  

 Gwanda Greenstone 

Belt - Zimbabwe  
 Archean  2  Carbonate-Sulfide   Green Schist  

 Discordant vein 

type 

mineralization  

 Retrograde Chl   Mt by Rut  
Au -  Inclusions in Asp 

(or Po)  
 ~1 Moz altogether  

 Saager 

and 

Oberthuer, 

1989  

   

 Sao Bento   Minas Gerais - Brazil   Archean  3
 Oxide (Carbonate-

Sulfide)  
 Green Schist  

 Thrust faults and 

shear zones  

 Sulfidation (Asp-Po)-Ank - (Dol 

halos)  

 Mt replacement by 

Asp and Po  

Au -  Inclusions in 

sulfides - edges of 

sulfides - free  

 1.9 Moz 

(2001+reserves)  

 Martins et 

al., 2007  

 Kerswill, 

1995  

 Cuiaba   Minas Gerais - Brazil   Archean  3  Carbonate   Green Schist   Sulfidation (Chl-Carb-Ser)  
 Replacement of Sid-

Ank by Fe-sulfides  

Au - Inclusions - 

Fractures - Boundaries 

in Py  

 6.5 Moz only 

reserves 2007  

 Ribeiro et 

al., 2007  

 Ribeiro et 

al., 1998  

 Morro 

Velho  
 Minas Gerais - Brazil   Archean  4  Sulfide   Green Schist  

 Some 

remobilization 

into the hinge 

zone of folds  

 Unknown   None  

Au - Within or along 

sulfide silicate 

boundaries  

 16 Moz - 50 Mton  
 Vieira et 

al., 1991  

 Kerswill, 

1995  

Contendas 

Mirante
 Bahia - Brazil   Archean  2  Sulfide-Silicate

  Green Schist to 

Lower Amphibolite   

Structurally 

controlled ore 

shoots 

 Unknown   None  

Au -  Within or along 

sulfide silicate 

boundaries  

 ?  
Marinho, 

2009 
This Work

Boquíra  Bahia - Brazil   Archean  2
 Sulfide-Silicate-

Carbonate-Oxide
  Amphibolite   

 Structurally 

controlled ore 

shoots  

 Unknown   None  

 Pb-Zn Within or along 

sulfide silicate 

boundaries  

6Mt Misi, 2006

Licínio- 

Caetite-

Urndi

 Bahia - Brazil   Archean -  Paleo-Proterozoic   2
Oxide- Silicate- 

Carbonate
  Amphibolite   Unknown Supergenese Jb+Esp+Rdc

Mn  

irregular pockets  
12 Mt

 Borges et 

al, 2008
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Tabela 2  - Depósitos de Sulfato associados às BIfs e outras Rochas (Huston  e Logan, 2004)  

 

Continuação da tabela 2 

Kaapvaal Craton: basal Onerwacht 

Gp—felsic volcanics

Stratiform 

barite
Witklip-Londosi 3.55 [James, 1983, Walker, et al, 1983;  Isley, et al, 1995]

Kaapvaal Craton: Onverwacht Gp, 

Hooggenoeg Fm—chert, BIF

Stratiform 

barite
Vergelegen 3.45 [James, 1983, Walker, et al, 1983;  Isley, et al, 1995]

Kaapvaal Craton: Onervacht Gp, 

Witkop Fm—mainly mafic lavas with 

minor rhyolite

Stratiform 

barite
Nondweni 3.41 [ Isley, et al, 1995]

Kaapvaal Craton: Fig Tree Gp, Bien 

Venue Fm—felsic schists
VHMS barite Bien Venue 3.26 Isley, et al, 1995;Charlot, 1976

Kaapvaal Craton: Fig Tree Gp, Bien 

Venue Fm—felsic schists

Stratiform 

barite
Stentor 3.26 James, 1983, Isley, et al, 1999

Kaapvaal Craton: Fig Tree Gp, 

Ngwenya Fm—silicified felsic 

volcaniclastics

Stratiform 

barite

Barytes Valley 

(Placer Baryte)
3.26

Marks contact with overlying shales and graywackes 

of Mapepe Fm. [James, 1983, Walker, et al, 1983;  

Isley, et al, 1995]

Namaqua Mobile Belt: Bushmanland 

Sequence, Aggeneys Ore Fm—BIF, 

ampphibolite and quartzite

SHMS barite
Broken Hill and 

Gamsberg

1.74-

1.55

Marks contact with overlying shales and graywackes 

of Mapepe Fm. [James, 1983, Walker, et al, 1983;  

Isley, et al, 1995]

Namaqua Mobile Belt: Bushmanland 

Sequence, Aggeneys Ore Fm—BIF, 

ampphibolite and quartzite

Stratiform and 

nodular 

anhydrite

Various deposits, 

including 

Chambishi

1.13-

0.95

Age is based on discussion in Mendelsson [Derry, et al, 

1990]. δ34S data from Dechow and Jensen [Klein, et al 

1989]; . [Claypool et al, et al 1990]; 

Bangemall Basin: upper Gap Well 

Fm—siltstone, shale and dolomite
SHMS barite Abra 1.64

Age is Pb isotope model age of galena associated with 

barite. [Taylo et al, 1991]

Bangemall Basin: Woblegum 

Fm—dolomite, silicified shale and 

mudstone

Stratiform 

barite

Wootha Wootha 

Creek

1.10-

1.07
[Daly et al,  1998; Pickard, 2002]

McArthur Basin: Tawallah Gp
Diagenetic 

sulfate
Unnamed

1.73-

1.71
 [Alibert et al, 1993]

McArthur Basin: McArthur 

Gp—mainly dolomite

Diagenetic 

barite
Unnamed

1.66-

1.62
[Alibert et al, 1993; Danielson, et al, 1992]

McArthur Basin: Nathan Gp—mainly 

carbonate rocks

Diagenetic 

sulfate
Unnamed 1.61  [Alibert et al, 1993]

Mt Isa Inlier, Western Succession: 

Lady Loretta Fm—dolostone, 

dolomitic siltstone and dolomitic 

sandstone

SHMS barite Lady Loretta 1.65  [Alibert et al, 1993; Hoatson et al, 2003]

North Pilbara Terrain: 

Warrawoona Gp, Dresser 

Fm—basalt, chert, BIF and 

sandstone

Stratiform 

barite

Dresser (North 

Pole)
3.49

Age is a Pb isotope model age of galena associated 

with barite.  [Huston et al., 2002]

North Pilbara Terrain: Warrawoona 

Gp, Duffer Fm—felsic volcanics and 

volcaniclastics

VHMS barite Big Stubby 3.47
Age is a Pb isotope model age of galena associated with 

barite. [Kranendonk et al, 2002;  Bruguier et al, 1996]  

North Pilbara Terrain: Warrawoona 

Gp, Duffer Fm—felsic volcanics and 

volcaniclastics

VHMS barite Lennons Find 3.47 [Walker, et al, 1983]

North Pilbara Terrain: Warrawoona 

Gp, Panorama Fm—felsic volcanics, 

sandstone and chert

Stratiform 

barite
Cookes Bluff 3.43

Occurs just below unconformity with ~3.2 Ga Gorge 

Creek Gp. A. Hickman (pers. comm., 2001) [Daly et al, 

1998]

Africa

Australia

Region: host unit Type Occurrence Age (Ga) Comments and data sources



208 

 

North Pilbara Terrain: Wyman 

Fm—felsic volcanicrocks

Stratiform 

barite
Police Creek 3.33 [Pickard et al, 2002; Jacobsen et sl, 1993]

North Pilbara Terrain: Golden 

Cockatoo Fm—quartzite, quartz-

muscovite schist, pelite

Stratiform 

barite
Yandee barite

3.31-

3.24
[Pickard et al, 2002; Derry, 1990]

North Pilbara Terrain: Sulphur 

Springs Gp—sandstone

Stratiform 

barite
Sudden Jerk

3.26-

3.24
[Pickard et al, 2002; Jerry, Derry, 1990]

North Pilbara Terrain: Kangaroo 

Caves Fm—intermediate to felsic 

volcanics

VHMS barite Panorama district 3.24

Includes the Kangaroo Caves, Sulphur Springs and 

Bernts deposits. [Kranendonk et al 2002; Vaasjoki et 

al, 1993]

North Pilbara Terrain: Gorge 

Creek Gp, Paddys Market Fm—BIF, 

chert and sandstone

Stratiform 

barite
Lionel North

3.24-

3.02
[Pickard et al, 2002; Derry, 1990]

North Pilbara Terrain: basal Gorge 

Creek Gp—basalt, chert and 

sandstone

Diagenetic 

barite
Mt Goldsworthy

3.24-

3.02

Silicified prismatic crystals interpreted as barite. [ 

Derry, 1990,Hanski et al, 2000]

Olary Block: Quartzofeldspathic 

Suite—Alkali-rich quartzofeldspathic 

psammopelite

SHMS barite
Several 

occurrences
1.7 [Laajoki t al, 1975]

Yerrida Basin: Windplain SGp, 

Juderina Fm—stromatolites, 

argillites and evaporites

Diagenetic 

sulfate

Bubble Well 

Member
2.17

Silicified prismatic psuedomorphs interpreted as 

anhydrite or gypsum; some pseudomorphs contain 

inclusions of anhydrite. [Bayanova et al 1999]

Yilgarn Craton, Kalgoorlie-Norsman 

greenstone belt, Black Flag 

beds—felsic volcanics, feldspathic 

sandstone and shale

Diagenetic 

sulfate
Mt Charlotte

2.70-

2.67

Ankerite pseudomorphs interpreted as after gypsum 

or anhydrite. [Papunan et al, 2001]

Aldan Shield: Fedorovskii Suite
Stratiform 

barite
Unnamed 3.5 Poorly constrained age. [Laajoki et al, 1975]

Aravalli-Delhi Orogenic Belt: basal 

Aravalli SGp—quartzite, arkose, 

dolomite and graywackes

Stratiform 

barite
Jagat

2.20-

2.00

Age is poorly constrained and based on discussion of 

previous results by Deb et al. [Treendall et al, 1997], 

who also provided the δ34S data.

Cuddapah Basin: Vempalli Dolomite 

and Pullampet Shale

Stratiform 

barite
Mangampeta 1.8

Age is poorly constrained based on Rb-Sr dating; 

larger deposits are hosted by shales. [Appel et al, 

1988,Arora et al, 1995]

Dharwar Craton: Ghattihosahalli 

Schist Belt (Sargur Gp)—quartzite 

overlying ultramafic units

Stratiform 

barite
Ghattihosahalli 3.3

Age based on zircon U-Pb age of rhyolite in correlated 

greenstone belt. [Treendall et al, 1997;Nutman et al, 

1996]

Borden Basin: Bylot SGp, Society 

Cliffs Fm—Carbonate rocks

Stratiform 

gypsum
Bylot Island 1.2

Well constrained Pb-Pb isochron age of host 

carbonates. δ34S increases up stratigraphy, which is 

interpreted to reflect a primary shift in 

Mesoproterozoic seawater. [Mishra et al, 1999]

Southern Province: Chocolay Gp, 

Kona Dolomite

Stratiform 

anhydrite
Unnamed

2.22-

1.93

Age range based on correlations of Morey and 

Southwick [43] using zircon U-Pb and other 

techniques; δ34S data of Hemzacek et al. [Biao, et al 

1996].

Southern Province: Huronian SGp, 

Gordon Lake Fm—siltstone and 

quartzite

Nodular 

anhydrite
Flack Lake

2.37-

2.20

Age is poorly constrained by Rb-Sr age on underlying 

unit. [Kulik et al 1997]

Trans-Hudson Orogen: Belcher Gp, 

Kosagalik Fm—dolomite

Diagenetic 

barite
Belcher Island 1.96

Age is constrained by long distance correlation with 

unit that has a U-Pb zircon age. δ34S data are from 

analyses of trace sulfate. [ Drozdobskaya et al, 1988]

Trans-Hudson Orogeny: Snow Lake-

Flin Flon Belt, Amisk Gp— felsic to 

mafic volcanic rocks

VHMS barite Anderson Lake 1.89
Individual analyses not reported. [Dymek et al, 1988; 

Shimuzu et al, 1990]

Wawa Subprovince: Grey Gneiss 

Gp—volcano-sedimentary gneiss
VHMS barite Geco 2.72 [Dymek et al, 1988; Shimuzu et al, 1990]

Eusasia

North America
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Tabela 3 - BIFs tipo óxido e Carbonato associada com rochas vulcânicas (Ohmoto et al.,  2006) 

 

 Deposit/District  Age Footwall Type Ores Bif Type Reference

 Atlantis II Deep, Red Sea   28,000 yr   basalt   Cu, Zn   oxide   Shanks and Bischoff (1980); Pottorf and Barnes (1983)  

 Fukazawa mine, Japan   12 Ma   rhyolite   Cu, Zn, Pb   oxide   Kalogeropoulos and Scott (1983)  

 Jalisco, Mexico   Tertiary   tuff    oxide   Zantop (1981)  

 Iimori, Japan   Jurassic   basalt   Cu   oxide   Kanehira and Tatsumi (1970)  

 Okuki, Japan   Jurassic   basalt   Cu   oxide   Imai (1978)  

 W indy Craggy, British Columbia   Triassic   basalt   Cu, Zn   oxide,carb.   Peter and Scott (1998)  

 W olverine, Yukon Territory   Mississippian   rhyolite   Zn, Cu   carb., oxide   Piercey et al. (2001)  

 Nhuelbuta-Queule Mountain, central Chile   Mississippian   basalt   Cu   oxide   Collao et al. (1990)  

 Avnik, Turkey   Ordovician   rhyolite    oxide   Helvaci (1984)  

 Lahn-Dill, Germany   Devonian   spilitic tuff    oxide,carb.   Quade (1976)  

 Altai, western Siberia and eastern Kazakhstan   Devonian   rhyolitic tuff    oxide   Kalugin (1973)  

 Bathurst, New Brunswick   Ordovician   rhyolite   Cu, Zn, Pb   carb., oxide   van Staal and W illiams (1984); Peter and Goodfellow (1996)  

 Iberian pyrite belt, Spain/Portugal   Ordovician   rhyolite   Cu, Zn, Pb   oxide   Fernández and Moro (1998); Soriano and Marti (1999)  

 Trondheim, Norway   Ordovician   basalt   Cu   oxide   Grenne and Vokes (1990)  

 Mount W indsor subprovince, Queensland, Australia   Cambro-Ord.   rhyolite   Cu, Zn, Pb   oxide   Duhig et al. (1992); Davidson et al. (2001)  

 Mahuilque-Relún area, central Chile   Paleozoic   mica schist   Cu   oxide   Collao et al. (1990)  

 W est Georgia Piedmont, South Carolina   L. Proterozoic/ E. Paleozoic   rhyolite   Cu, Zn   oxide   Abrams and McConnell (1984)  

 Pilot Knob, Missouri   1.4–1.5 Ga   tuffs    oxide   Rucker et al. (2003)  

 Starra, Mount Isa, Australia   ca. 1.65 Ga   rhyolite    oxide   Davidson (1992)  

 Broken Hill, Australia   ca. 1.65 Ga   rhyolite   Zn, Pb   oxide   Haydon and McConachy (1987); Page and Laing (1992)  

 Prescott-Jerome, Arizona   ca. 1.8 Ga   rhyolite   Cu, Zn   oxide, carb.   DeW itt (1979)  

 Skellette, Sweden   Proterozoic   basalt   Cu, Zn, Pb   oxide   Parák (1991)  

 Cuyuna North range, Minnesota   1.87 Ga   basalt (+rhyolite)    oxide, carb.   Morey and Southwick (1995); Schneider et al. (2002)  

 Iron-River Crystal City, Michigan   1.87 Ga   basalt (+rhyolite)    oxide,carb.   Morey and Southwick (1995); Schneider et al. (2002)  

 Menominee, Michigan   1.87 Ga   basalt (+rhyolite)    oxide   Morey and Southwick (1995); Schneider et al. (2002)  

 Bergslagen, Sweden   1.9 Ga   rhyolite   Zn, Pb   oxide, carb.   Allen et al. (1996)  

 Boolgeeda IF, Hamersley, Australia   2.42 Ga   rhyolite    oxide, carb.   Trendall and Blockley (1970)  

 W eeli W olli IF, Hamersley, Australia   2.45 Ga   basalt    oxide, carb.   Trendall and Blockley (1970)  

 Olary Block, Australia   Proterozoic   rhyolite   Cu   oxide, carb.   Lottermoser and Ashley (1996)  

 Aggeneys, South Africa   Proterozoic   rhyolite   Cu, Zn, Pb   carb., oxide   Hoffmann (1994)  

 Otjihase-Matchless Belt, Namibia   Proterozoic   basalt   Cu   oxide   Adamson and Teichmann (1986)  

 Murmac Bay, Newfoundland   ca. 2.7 Ga   basalt/quartzite    oxide   Hartlaub et al. (2004)  

 Matagami, Quebec   ca. 2.7 Ga   rhyolite   Cu, Zn, Pb   oxide, carb.   MacLean (1992)  

 Hemlo, Ontario   ca. 2.7 Ga   rhyolite   barite   oxide   Lin (2001); Davis and Lin (2003)  

 W awa, Ontario   ca. 2.7 Ga   rhyolite    carb.   Morton and Nabel (1984)  

 Sturgeon Lake, Ontario   ca. 2.7 Ga   rhyolite   Cu, Zn, Pb   oxide   Shegelski (1987); Koopman (1993)  

 Manitouwage, Ontario   ca. 2.7 Ga   rhyolite   Cu, Zn, Pb   oxide   Zalenski and Peterson (1995)  

 Temagami, Ontario   ca. 2.7 Ga   rhyolite    oxide   Bowing (1989)  

 Yellowknife Greenstone Belt   ca. 2.9 Ga   rhyolite   (stockwork)   oxide   Ootes and Lentz (2002)  

 Isua, Greenland   ca. 3.8 Ga   mafic volcanics   Cu   oxide, carb.   Appel (1987)  
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   Tabela 4- BIFs tipo óxido e Carbonato associada com rochas sedimentares (Ohmoto et al., 2006) 

 Deposit/District  Age Footwall Type Ores Bif Type Reference

 Afar Rift, Ethiopia   0.2 Ma   congl./carb.    oxide   Bonatti et al. (1972)  

 Granada, Spain   Permian-Triassic   carbonate    oxide,carb   Torres-Ruiz, J. (1983)  

 Tynah, Ireland   Carboniferous   limestone   Zn, Pb   oxide    Russell (1975); Clifford et al.  (1986)  

 Kashmir–Bhutan   Permian   limestone    oxide   O'Rourke (1962)  

 Urucum, Brazil   E. Paleozoic   sandstone/congl.    oxide   Dorr and Van (1973)  

 Damara, Namibia   ca. 0.75 Ga   carbonate/tuff    oxide   Beukes (1973)  

 Rapitan, NW T, and Yukon, Canada   ca. 0.75 Ga   shale/sandstone    oxide   Klein and Beukes (1993)  

 Grenville Province, Quebec   ca. 1.2 Ga   limestone   Zn, Pb   oxide   Gauthier et al. (1987)  

 Sokoman IF, Labrador Trough   1.85 Ga   quartzite/shale    oxide, carb   Klein and Fink (1976)  

 Mesabi IF, Minnesota   1.87 Ga   quartzite    oxide, carb   Morey and Southwick (1993); Schneider et al. (2002)  

 Gunflint, Ontario   1.87 Ga   quartzite    oxide, carb   Morey and Southwick (1993); Schneider et al. (2002)  

 Gamsberg, South Africa   Proterozoic   clastic sed.   Zn, Pb   oxide   Rozendaal (1986)  

 Hotazel, Kalahar, South Africa   ca. 2.05 Ga   carbonate    oxide, carb   Tsikos et al. (2003)  

 Kuruman, South Africa   2.5 Ga   carbonate    oxide, carb   Beukes (1973); Klein and Beukes (1992)  

 Brockman IF, Hamersley, Australia   ca. 2.5 Ga   shale    oxide, carb   Trendall and Blockley (1970); Ewers and Morris (1981)  

 Marra Mamba IF, Hamersley, Australia   ca. 2.6 Ga   shale    oxide, carb   Trendall and Blockley (1970)  

 Boquira, Brazil   ca. 2.7 Ga   clastic sed.   Zn, Pb   oxide, carb   Beeson (1990); Misi et al, (2006)  

 Chitrandurga schist belt, India   >2.6 Ga   quartzite/carb.    oxide, carb   Gnaneshwar Rao and Naqvi (1995)  
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5  MODELO EXALATIVO 

 

O modelo exalativo aponta que a circulação da água do mar lixivia as rochas 

da crosta oceânica e forma um fluido hidrotermal quente, ácido (pH @ 2), abundante 

em sílica, H2 S e elementos como Li, K, Rb, Ca, Ba, Fe, Mn, Cu, Zn, Au e Ag, que 

leva à deposição de sedimento químico exalativo polimetálico (FRANKLIN et al., 

2005; GARZON, 2010). Este fluido ascende por centenas de metros acima do fundo 

oceânico formando uma grande pluma hidrotermal (hydrothermal plume) que, com o 

tempo, se mistura com a água do mar (MELLO; QUENTAL, 2001; BEKKER et al., 

2010). Neste tipo de ambiente, a precipitação continuada de sulfetos e óxidos se dá 

no entorno dos vents hidrotermais e, com isto, são formados os edifícios do tipo 

chaminés (HERZIG et al., 2000). Em geral, as chaminés modernas variam de 1 a 

30m de altura e exalam fluidos hidrotermais em temperatura de até 400°C com 

velocidade entre 1 e 5 m/seg. (HERZIG et al., 2000). Um típico campo hidrotermal 

submarino é formado por várias estruturas do tipo chaminés, dispersas em uma área 

com, aproximadamente, 100 m de raio (Figura 19). 

 

Figura 19 − Diagrama esquemático da circulação hidrotermal e depósitos associados (Herzig et al., 
2000  
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Estes depósitos são, em geral, ricos em sulfetos de ferro e cobre, sulfatos e 

outros complexos de sulfetos polimetálicos (HERZIG et al., 2000; GARZON, 2010; 

GANGULY et al., 2016). Algumas regiões hidrotermais apresentam respiradouro de 

baixa temperatura (20°C e 300°C) e, neste caso, emitem fumarolas brancas (white 

smokers) (HERZIG et al., 2000; HUSTON; LOGAN, 2004; GARZON, 2010). Como 

um todo, os campos hidrotermais modernos mostram um zoneamento concêntrico 

onde os depósitos de sulfetos de alta temperatura se encontram no centro da 

chaminé, formados por pirita, calcopirita, pirrotita, bornita e os depósitos de baixa 

temperatura se encontram distribuídos na porção externa às chaminés e distribuídos 

lateralmente, sendo formados por óxidos de ferro, esfalerita, barita e pirita (HERZIG 

et al., 2000). 

 

5.1  TEMPERATURA DO FLUIDO 

 

Os fluidos hidrotermais com temperaturas maiores 350° C geralmente são 

ricos em Cu-Zn-Fe e sua expressão se dá como fumarolas negras (black smokers) 

(SPRY et al., 2000; OHMOTO et al., 2006; GARZON, 2010) (Figura 20). Nestes 

casos, o conteúdo de ouro pode ser alto, por exemplo, nos sedimentos metalíferos 

localizados nas Cordilheiras mesoceânicas do Atlântico, onde os sedimentos 

metalíferos proximais possuem teores de Au de entre 0,2 e 2,6 ppm (HERZIG et al., 

2000). 

 
Figura 20 − Intervalos de concentração típicos de metais e de H2S em sistemas hidrotermais 
submarinos com base em cálculos termodinâmicos (Ohmoto et al., 1983; Ohmoto e Goldhaber, 1997) 
e análises de fluidos hidrotermais submarinos (Scott, 1997). A linha inferior representa o campo de 
estabilidade para o conjunto de pirita + pyrrhotita + magnetita, uma assembleia comum em basaltos 
(Ohmoto et al., 2006).  
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Entretanto, as maiores concentrações de ouro em depósitos hidrotermais 

modernos são encontrados em vents hidrotermais de baixa temperatura (<300°C) 

como fumarolas brancas (white smokers) (HERZIG et al., 2000). Estes fluidos são 

mais ricos em H2S, bem como em Zn-Fe e encontrados, geralmente, em ambientes 

dominados por vulcânicas cálcioalcalinas, incluindo andesitos, dacito e riolitos em 

ambiente de arcos continentais ou arcos de ilhas como, por exemplo, os sedimentos 

ricos em Au (6,7 ppm) do campo de Axial Seamount e na Bacia de Laus no Pacífico 

(HERZIG et al., 2000). Destaca-se, ainda, que o maior depósito de ouro exalativo 

moderno já encontrado está localizado no campo de Conical Seamount, em águas 

territoriais da Papua Nova Guiné, próximo à Ilha Lihir. Trata-se de um campo 

hidrotermal de baixa temperatura onde os máximos de ouro são encontrados nas 

chaminés que apresentam teores de até 230 ppm. Os mínimos são encontrados em 

sedimentos metalíferos proximais e apresentam teores de até 26 ppm (HERZIG et 

al., 2000). Assim, para uma gama de pesquisadores, mineralizações econômicas 

hospedadas em BIFs são, em sua maioria, provenientes das transformações dos 

protominérios singenéticos que, posteriormente, foram modificados por processos 

superpostos diversos (SPRY et al., 2000; MARTINS et al., 2007; SLACK et al., 2007; 

GARZON, 2010; ZOHEIR; AKAWY, 2010; BOTROS, 2015; GANGULY et al., 2016). 
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6  ROCHAS MÁFICAS-ULTRAMÁFICAS  

 

As rochas máficas ou ultramáficas têm origem ígnea e apresentam menor ou 

maior predominância de silicatos ferro-magnesianos tais quais olivinas, piroxênios e 

espinélios. Estas rochas são consideradas como importantes fontes de informação 

para a interpretação sobre a gênese de magmas basálticos e seus ambientes 

geotectônicos. (GILL, 2010). Diversos autores mostram que, no Arqueano, a 

produção de crosta continental foi bem menor, quando comparada à produção de 

magma de origem mantélica. Este fato influencia diretamente os processos 

metalogenéticos relacionados a mineralizações de metais. Destaca-se que magmas 

formados neste período apresentam alto teor de MgO e FeO e, comumente, 

compõem as rochas de filiação toleítica a boninítica (ANHAEUSSER, 2001). Rochas 

desta natureza são consideradas como o principal componente em sequências 

vulcano-sedimentares tipo Greenstone Belts.  

A gênese de terrenos dessa natureza ainda é motivo de controvérsias e 

diversos modelos são apresentados tais como ambientes de cordilheiras meso-

oceânicas, platôs oceânicos, arcos de ilha e zonas de supra-subducção, sendo que 

as rochas máficas-ultramáficass arqueanas diferem pouco quando comparadas a 

rochas da mesma natureza mais jovens (PEARCE, 2008; FURNES et al., 2015; 

POLAT, 2014). Entretanto, estas rochas possuem diferentes assinaturas de 

elementos-traço, o que permite que sejam diferenciados os seus ambientes de 

formação (POLAT et al., 2002). Isto ocorre devido ao fato de que alguns elementos 

apresentam comportamentos e afinidades químicas específicas para determinados 

ambientes geotectônicos. Assim, a comparação das assinaturas geoquímicas dos 

ambientes modernos permite inferir qual o ambiente geotectônico de formação das 

rochas antigas (POLAT; KERRICH, 2006). Por exemplo, as rochas vulcânicas 

derivadas de plumas mantélicas apresentam empobrecimento em ETRLs e altos 

valores de MgO (>14 wt.%) e das razões Nb/Y, quando comparadas com os 

magmas em ambiente MORBs. Já lavas originadas a partir de hotspots apresentam 

relativo enriquecimento em elementos-traço incompatíveis e empobrecimento em 

ETRPs, sugerindo fusão em grandes profundidades (KERRICH et al., 2000).  

Por outro lado, os platôres oceânicos modernos apresentam padrão horizontal 

dos ETRs, indicando fontes rasas ou elevado grau de fusão, enquanto que os altos 

valores de Sm/Ybcn, Nb/Zr e La/Y sugerem ilhas oceânicas (FREY et al., 2000; 
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KERR et al., 2000). Segundo Arndt (1994), os platôres oceânicos modernos de 

ambiente intraplaca apresentam padrões dos elementos traços semelhantes aos 

basaltos encontrados em muitos terrenos greenstone belts arqueanos e, de um 

modo geral, apresentam afinidade toleiítica-komatiítica. Neste caso, as principais 

evidências que suportam a definição e a existência desses platôs são as ocorrências 

de pillow lavas e komatiítos com valores de ƐNd positivos (KERR, 2014). Por outro 

lado, de acordo com Kerrich e Wyman (1996), os basaltos originados em arcos de 

ilha apresentam afinidades geoquímicas diversas em um espectro que varia e evolui, 

primordialmente, de magmas toleiíticos até posteriores calci-alcalinos ambos de 

baixo K. Já os basaltos continentais não formam estruturas tipo Pillow lavas, 

apresentando características de erupção subaérea e, frequentemente, ocorrem 

intercalados com sedimentos continentais. Além disto, basaltos continentais 

comumente apresentam ƐNd negativo, o que sugere interação com a crosta mais 

diferenciada.  

Os basaltos formados em bacias de back-arc, de um modo geral, apresentam 

padrão horizontal de ETRs, quando normalizados ao condrito, sendo comum 

encontrar estruturas tipo Pillow lavas, o que evidencia seu caráter sub-aquoso. 

Neste caso, a depender da composição do manto logo abaixo da bacia, três tipos de 

basaltos podem ser formados. O primeiro, similar aos MORBs, apresenta padrão 

horizontal dos ETR quando normalizados ao condrito e podem ser diferenciados dos 

platôs oceânicos pelas baixas razões Nb/Y. O segundo pode ser mais enriquecido 

em elementos-traço, em decorrência da maior interação com plumas mantélicas, 

resultando em conteúdo de elementos-traço semelhantes a platôs oceânicos e que 

plotam no diagrama Zr/Y-Nb/Y nos campos de platôs e intraplaca. O terceiro tipo 

apresenta assinatura de arco em ambientes colisionais, fruto do metassomatismo 

parcial do manto pelos fluidos da placa oceânica subductada, o que resulta no 

incremento dos elementos LILEs (Rb, Ba, Th) e voláteis (LEAT et al., 2000; KERR et 

al., 2000). As temperaturas mais elevadas das plumas geram rochas mais ricas em 

Ni (>100ppm) e Cr, com raras exceções (KERR et al., 2000). Portanto, rochas 

derivadas de plumas de alta temperatura têm sua gênese relacionada ao manto 

peridotítico hidratado sub-arco onde a água é fornecida ao manto superior através 

da subducção da crosta oceânica (FURNES et al., 2014; POLAT, 2014). 

Neste caso, a presença de hornblenda magmática parece ser uma evidência 

da hidratação mantélica, o que também acontece em ambientes modernos e deve 
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ter ocorrido também no Arqueano (POLAT, 2014). Por fim, as rochas de natureza 

máfica-ultramáfica modernas podem ser derivadas de diferentes ambientes 

geotectônicos e, de um modo geral, considera-se que este comportamento 

geoquímico também prevaleceu durante o Arqueano (POLAT; KERRICH, 2006). 

Assim, considera-se que, temporalmente, a composição química e as razões entre 

elementos constituintes de rochas máfico-ultramáficas pouco variaram no tempo 

(POLAT, 2014). Além disto, a disposição temporal de rochas máficas-ultramáficas no 

mundo evidencia uma maior ocorrência no final do Arqueano, entre 2.6 e 2.8 Ga, as 

quais são correlacionáveis a maiores ocorrências de plumas mantélicas no mundo 

(Figura 18), portanto, coincidentes com os principais picos de deposição de BIFs e 

ouro nos oceanos (Figura 21) (LARGE et al., 2015; ISLEY; ABOTT, 1999).  

 

               
Figura 21 − Tendência temporal com parâmetros chaves relacionados ao conteúdo de Au na água do 
mar (A) Variação do teor de Au em pirita sedimentar. Cada ponto pequeno representa uma análise de 
pirita; (B) Distribuição dos terrenos vulcano-sedimentares e rochas ultramáficas (Condie, 1994; Isley e 
Abbott, 1999); (C) Distribuição de Formações Ferríferas ao longo do tempo (Bekker et al., 2010); (D) 
Distribuição de rochas sedimentares hospedeiras de ouro (depósitos maiores que 200 toneladas de 
Au).Modificado de Large et al. (2015) 
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7  CONTEXTO GEOLÓGICO REGIONAL 

 

O Cráton do São Francisco, tal como definido e delimitado por Almeida 

(1977), contém uma grande diversidade de assembleias rochas vulcânicas e 

sedimentares com idade arqueana a paleoproterozoica. Estas rochas representam 

um segmento crustal consolidado no Paleoproterozoico cujo substrato mais velho 

1.8 Ga foi poupado das deformações dos processos metamórficos durante as 

colisões que culminaram com a aglutinação do Gondwana Ocidental, no 

Neoproterozóico (Figura 22) (BARBOSA; SABATÉ, 2004).  

 

  
Figura 22 − O Cráton do São Francisco e suas Faixas Móveis Marginais  
Modificado de Barbosa e Sabaté (2004). Note o Bloco Gavião na porção setentrional do CSF  

 

Em suas margens foram edificadas cinco faixas orogênicas: Brasília, Rio 

Preto, Riacho do Pontal, Sergipana e Araçuaí (BARBOSA; SABATÉ, 2004; 

OLIVEIRA et al. 2010a). No interior cratônico, distinguem-se três importantes áreas 

de exposição do embasamento do Arqueano, respectivamente, na porção leste, 

formado pelo Bloco Jequié, Serrinha e Salvador-Curaçá, na porção central, formado 

pelo bloco Gavião, e no extremo sul, no quadrilátero ferrífero (Figura 23). 
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Cada bloco arqueano possui estágios evolutivos distintos (BARBOSA; 

SABATÉ, 2004; BARBOSA et al., 2012). 

O Bloco Gavião é dividido em dois grupos de TTG, com idades obtidas por U-

Pb SHRIMP em zircão (BARBOSA; SABATÉ, 2003). O primeiro grupo apresenta 

idades entre 3.4–3.2 Ga (TTG Sete Voltas/Boa Vista, Mata Verde e Tonalito 

Bernarda) com origem a partir da fusão de basaltos toleiíticos (Martin et al., 1991). O 

segundo apresenta idades de 3,2−3,1 Ga. (Granitoides Serra do 

Eixo/Mariana/Piripá) e possui origem semelhante ao primeiro grupo, entretanto foi 

submetido a contaminação crustal (MARTIN et al., 1991; MARINHO, 1991; SANTOS 

PINTO, 1996; CUNHA et al., 1996; BASTOS LEAL, 1998). Estes terrenos TTG 

arqueanos hospedam importantes terrenos granito-greenstone e intrusões mais 

jovens (MARTINS et al., 1997; SILVA et al., 2015; CRUZ et al., 2016; ZINCONE; 

OLIVEIRA, 2016) tais como vulcânicas cálcio-alcalinas de 2,5 Ga, intrusões 

graníticas (Granito Pé de Serra, ~2,6 Ga) e intrusões máficas-ultramáficas (Sill do 

Rio Jacaré, ~2,6 Ga) (Brito, comunicação verbal). O Bloco Arqueano Jequié se 

localiza a leste do bloco Gavião e tem como litotipos principais os migmatitos 

heterogêneos de 3,0-2,90 Ga. Apresentam, também, enclave de rochas máficas e 

rochas supracrustais (MARINHO, 1991; BARBOSA et al., 2003), além de múltiplas 

intrusões graníticas-gradodioríticas de idades de 2.8-2.7 Ga (ALIBERT E BARBOSA, 

1992). Dentre os representantes desta granitogênese, destacam-se os 

Granitos/Granodioritos de Maracás, Laje e Mutuípe (ALIBERT E BARBOSA, 1992; 

BARBOSA et al., 2004).  

O Bloco Serrinha e Uauá é limitado a oeste pelo cinturão paleoproterozoico 

Salvador-Curaçá, sendo formado por gnaisses de idades entre 2983 Ma e 3152 Ma 

(OLIVEIRA et al., 2002; RIOS et al., 2009) e todo o conjunto equilibrado na fácies 

anfibolito, sendo estes gnaisses o embasamento da Sequência do Rio Itapicuru e do 

Rio Capim, ambos do Paleoproterozoico (BARBOSA E SABATÉ, 2003), a primeira 

hospedeira de importantes mineralizações auríferas.  

O Cinturão Itabuna-Salvador-Curaçá se formou através de múltiplos episódios 

de acresção combinados com convergência e colisão dos blocos Arqueanos entre 

2080–2070 Ma (BARBOSA E SABATÉ, 2004; PEUCAT et al., 2011; BARBOSA et 

al., 2012; Barbosa e Barbosa, 2017). Neste cinturão, em alguns locais, o 

metamorfismo é de ultra-alta temperatura (900-950° C), de média pressão (7.0-8.0 

kbar) (BARBOSA E SABATÉ, 2002; LEITE, 2000).  



219 

 

8  SEQUÊNCIAS VULCANO-SEDIMENTARES 

 

As sequências metavulcano-sedimentares são encontradas principalmente no 

Bloco Gavião (SILVA E CUNHA, 1999; ARCANJO et al., 2002; CUNHA et al., 2012), 

algumas notadamente do tipo Greenstone Belt e boa parte delas komatiitos na base, 

lavas máficas e félsicas, juntamente com rochas piroclásticas na porção 

intermediária e sedimentos siliciclásticos e químicos no topo (MASCARENHAS E 

SILVA, 1994, GUIMARÃES et al., 2005). Esta unidade litoestratigráfica é bastante 

expressiva, o que lhe confere uma área fértil, do ponto de vista metalogenético, 

principalmente ouro e metais base (Cu, Pb, Zn, Ni) e ferro (SILVA E CUNHA, 1999). 

As mais expressivas assembleias deste tipo estão preservadas em 17 diferentes 

sequências vulcano-sedimentares, algumas do tipo Greenstone belts com idade 

entre 3.3 e 2.5 Ga (BARBOSA et al., 2012). 

Estas sequências formam estruturas específicas com dimensões variáveis, 

mas, geralmente, longas e estreitas ou em forma oval ou ameboide, envoltas por 

terrenos gnáissicos de alto grau do embasamento do CSF. As assembleias 

vulcânicas e sedimentares destes cinturões se encontram com metamorfismo 

variando da fácies xisto verde a granulito e geralmente intrudido por storks e 

batólitos granitoides. Além disso, apresenta sill e diques máficos mais jovens, 

principalmente no Bloco Gavião (Guimarães et al., 2005). No âmbito dos terrenos 

granito-greenstone do Bloco Gavião, as sequências vulcano-sedimentares contendo 

BIFs são assim divididas: cinco no setor norte representadas pelos cinturões Mundo 

Novo, Lagoa do Alegre, Salitre-Sobradinho, Barreiro-Colomi e Tiquara; oito 

distribuídas no setor sul e oeste, representadas pelos cinturões Umburanas, 

Brumado, Ibitira-Ubiraçaba, Guajeru, Riacho de Santana e Boquira, além das 

Sequências metavulcano-sedimentares Urandi e Caetité-Licínio-de-Almeida. 

Destaca-se, ainda, que todas as sequências citadas apresentam ocorrências 

minerais com significativo interesse econômico (Fig 23). 

No Bloco Jequié, as sequências vulcano-sedimentares contendo BIFs se 

encontram metamorfizadas na fácies granulito (Silva, 1992; Barbosa et al, 200) e 

distribuídas ao longo de uma faixa de 210 km. Todo este conjunto de rochas se 

encontra como pequenas lentes encaixadas em rochas migmatiticas de idades entre 

3.0-2.9 Ga (Marinho, 1991; Marinho et al., 1994). No Cinturão Itabuna-Salvador-

Curaçá, as sequências vulcano-sedimentares estão intrudidas por charnockitos de 
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idade 2,6 Ga. Neste bloco, todo o conjunto de rochas, incluindo as BIFs e rochas 

ferríferas ricas em Ti, se encontra metamorfizado na fácies granulito (Sá et al., 2010; 

Barbosa et al., 2012).  

No Bloco Serrinha e Uauá, as sequências vulcano-sedimentares contendo 

BIFs são denominadas de Sequência Rio-Itapicurú e Sequência Rio Capim, ambas 

metamorfizadas na fácies anfibolito (Winger, 1984). A primeira sequência apresenta 

importantes mineralizações de Au associadas a zonas de cisalhamento nos terrenos 

de rochas máficas contendo BIFs (Silva, 1992).  
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Figura 23 – Figura esquemática mostrando distribuição das Sequencias Vulcano-sedimentares contendo BIFs no Estado da Bahia.  
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Tabela 1- Relação das principais sequências vulcano-sedimentares do Bloco Gavião. Destaque para as mineralizações hospedadas em BIFs (Boquira, 
Contendas Mirante, Licínio de Almeida). * Mineralizações hospedadas em BIFs. 

 

Tectonic 

segments
 Name   Age   BIF Facies   Metamorphic Facies   Ocurrence   Reserves Fe  Reference  

Mundo Novo  Archean  Oxide- Silicate   Amphibolite   Ba, Au, Mn Unknown Mascarenhas & Silva, 1996.

Lagoa do Alegre  Archean  Oxide- Silicate   Amphibolite   Fe 422Mt 
Souza et al., 1979; Argelin, 

1997, Pires, 2016

Salitre-Sobradinho  Archean  Oxide- Silicate   Amphibolite   Cu,Zn,Pb,Au Unknown Sofner, 1971

Barreiro-Colomi  Archean  
Oxide- Silicate- 

Carbonate
  Amphibolite   Cu,Au,Pb,Tlc 14 Bt Dalton de Souza , 1977

Tiquara  Paleo-Proterozoic  Silicate   Amphibolite   Unknown Unknown Barbosa, 2012

Umburana  Archean  Carbonate-Oxide
  Green Schist to Lower 

Amphibolite  
Au Unknown Cunha & Froes, 1994

Brumado  Archean  Oxide- Silicate   Amphibolite   Fe,Tlc,Mg,Au,Pb,Zn Unknown Cunha & Froes, 1994

Ibitira-Ubiraçaba  Archean  Silicate-Oxide   Amphibolite   Fe, Ni, Tlc,Mg Unknown Barbosa & Cruz, 2011

Guajeru  Archean  Carbonate- Silicate   Green Schist Fe,Mn,Cr Unknown Lima et al,1981

Riacho de Santana  Paleo-Proterozoic  Oxide-Silicate
  Green Schist to Lower 

Amphibolite  
Au Unknown Bastos Leal, 1998; Silfeira, 2000

Boquíra*  Archean  
 Sulfide-Silicate-

Carbonate-Oxide
  Amphibolite   Pb-Zn exhaust Misi, 2006, Garcia, 2011

Licínio- Caetite-Urndi*  Archean  
Oxide- Silicate- 

Carbonate
  Amphibolite   Fe, Mn 600 Mt Figueiredo, 2009; Borges , 2012,

Contendas Mirante*  Archean   Sulfide-Silicate
  Green Schist to Lower 

Amphibolite   
Au 200 Mt Marinho, 2009 

Jequie (?)  Archean  -  Paleo-Proterozoic  Oxide- Silicate   Amphibolite Granulite  Fe-Ti-Mn ? Sá et al, 2010

Itabuna - 

Salvador - 

Curaçá

Ibicui  Archean  -  Paleo-Proterozoic  Oxide- Silicate   Amphibolite Granulite  Fe ? Sá et al, 2010; Santos, 2016; 

Serrinha Rio Itapicuru  Archean  -  Paleo-Proterozoic  Oxide- Silicate
  Green Schist to Lower 

Amphibolite   
Au ? Silva , 2001, 

Uauá Rio Capim  Archean  -  Paleo-Proterozoic  Oxide- Silicate
  Green Schist to Lower 

Amphibolite   
Cu,Pb,Zn ? Winge,1984, Silva, 1992

Gavião Block 

(north 

portion)

Gavião Block 

(South 

Portion)
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9  MATERIAIS E MÉTODOS 

 

Para este estudo, foram selecionadas 09 sequências vulcano-sedimentares 

contendo Formações Ferríferas Bandadas (BIFs) do Cráton do São Francisco 

(Contendas Mirante, Ibicuí-Iguaí, Guageru, Boquira, Riacho de Santana, Paratinga, 

Urandi e Caetité). Ao todo, foram realizadas 4 etapas de campo, cada uma durando, 

aproximadamente, 15 dias. Durante essas atividades, foram descritos afloramentos 

e furos de sondagem, coletadas amostras para petrografia, geoquímica e 

geocronologia e mapeados os principais corpos ferríferos.  

Foram confeccionadas 90 lâminas delgadas-polidas das Formações 

Ferríferas e rochas associadas, interpretadas como parte integrante da sequência 

hospedeira das BIFs, com o objetivo de caracterizar a mineralogia e auxiliar na 

interpretação das análises geoquímicas e geocronológicas. 

Todas as técnicas de laboratório foram executadas no Instituto de 

Geociências (IG) da Universidade de Brasília, particularmente nos Laboratórios de 

Mineralogia, Micrografia Eletrônica e Geocronologia, exceto a geoquímica 

convencional, realizada em AcmeLabs Commodities Ltd, Vancouver, Canadá. 

A análise química mineral foi realizada em microssonda eletrônica JEOL 

modelo JXA 8900RL, no Laboratório de Microscopia e Microanálise do Instituto de 

Geociências da Universidade de Brasília, nas seguintes condições de operação: 

tensão 15 Kv, corrente 20 nA e diâmetro do feixe 1 μm. Foi analisada a composição 

química de piroxênio, anfibólio, magnetita e sulfeto. Para os silicatos, foram 

analisados os elementos SiO2, TiO2, Al2O3, FeO, Cr2O3, MnO, MgO, CaO, Na2O, 

K2O, V2O3, F, NiO, Cl. Para os cristais de magnetita, foram analisados SiO2 , TiO2, 

Al2O3, FeO, Cr2O3, MnO, MgO, CaO, Na2O, K2O,V2O3, F, NiO, Cl, BaO. Para os 

sulfetos, foram analisados Zn, Se, Pb, Co, Cu, Ni, Mo e Au. Os cálculos foram 

realizados no programa Excel 2007, seguindo as recomendações predefinidas por 

Deer et al. (1992) para fórmulas estruturais, Droop (1987) para as proporções Fe3 + 

/ Fe2 +, Morimoto (1990) para cálculos de química geral de piroxênios e Leake et al., 

1997 para os cálculos dos anfibólios. 

Foram realizadas determinações de elementos maiores, traços e terras raras 

em 190 amostras de rocha total, sendo 38 delas em furos de sondagem e as demais 

em amostras de afloramento. As análises foram realizadas no Laboratório Acme 
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(Canadá) onde a abundância total dos óxidos de elementos maiores e de vários 

elementos traços é determinada a partir da fusão de 0,2g de amostra com 

metaborato/tetraborato de lítio, digestão com ácido nítrico diluído e análise por ICP-

OES. A perda ao fogo é dada pela diferença de peso após fusão a 1000ºC. Metais 

preciosos e metais base foram determinados após digestão de 0,5g de amostra com 

Água Régia e posterior análise em ICP-MS. As abundâncias dos óxidos de 

elementos maiores foram obtidas por Fluorescência de raios X após fusão da 

amostra com tetraborato de lítio. O software utilizado para a geração dos gráficos foi 

o Excel 2010.  

As análises isotópicas de Sm e Nd de rocha total foram realizadas no 

Laboratório de Geocronologia da Universidade de Brasília (UNB) e a metodologia 

aqui empregada segue os procedimentos definidos em Gioia e Pimentel (2000). 

Foram analisadas 141 amostras, sendo 73 de furo de furos de sondagem cedidos 

pela Biogold Mineração, Cabral Resources e Centauros Metals, e 68 em amostras 

de afloramento. As razões isotópicas de Sm e Nd foram medidas em espectrômetro 

de massa multicoletor Finnigan MAT 262. As idades TDM foram calculadas com 

base no modelo de De Paolo (1981). Para isto, foi utilizado o programa Excel 2010. 

As análises de isótopos de S foram realizadas em 02 amostras de BIFs e 04 

amostras da zona sulfetada na Sequência Ibicuí-Ipiaú. As análises foram realizadas 

no Laboratório de Geocronologia da UNB por ICP-MS, conforme os critérios 

discutidos por Bühn et al. (2012). Os padrões de referência utilizados neste estudo 

incluem o IAEA-S1 (Ding et al., 2001), o IAEA-S3 (Ding et al., 2001), o NBS123 

(esfalerita ZnS) (Hu et al., 2003), o NBS127 (barite BaSO4) (Mason et al., 2006), 

bem como padrões internos do Laboratório de Geocronologia da UNB BSB-py 

(pirita) e BSB-cpy (chalcopirita), estes últimos desenvolvidos por Bühn et al. (2012). 

As composições isotópicas dos materiais de referência utilizados neste estudo 

podem ser vistos na Tabela 1 do Artigo 02 desta tese. 

As análises geocronológicas U-Pb foram obtidas em grãos de zircão 

coletados em amostras da Sequência Metavulcano-sedimentar Ibicuí-Iguaí, 

Contendas Mirante, Riacho de Santana e Urandi e foram realizadas em um modelo 

Multi-Collector Spectrometer Mass Thermo Finnigan Neptune com ICP acoplado 

seguindo os métodos descritos por Bühn et al. (2009). Para a redução de dados e os 

cálculos de idade, foram utilizados os programas PBDAT (Ludwig, 1993) e 
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ISOPLOT-Ex (Ludwig, 2001). Foram priorizadas as áreas dos zircões com uma 

única zona de crescimento (núcleos). Buscou-se áreas, preferencialmente, sem 

irregularidades morfológicas como fissuras e inclusões. Somente as idades mais 

concordantes, ou seja, aquelas com a diferença de menos de 10% entre os valores 

das razões 207Pb/206Pb e 206Pb/238U foram utilizadas para determinar as 

possíveis populações de idades. Além deste critério, também foram excluídos do 

grupo de análise zircões (presença anômala de Pb comum, estimada pelas razões 

206Pb/204Pb abaixo de 3000 e pela porcentagem de 206Pb comum no total de Pb 

(f206) acima de 1, bem como aquelas análises com conteúdos anômalos de U 

(500μg.g-1).  
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