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Resumo
As formações Sobreiro e Santa Rosa são resultado de intensas atividades vulcânicas paleoproterozoicas na região de São 
Félix do Xingu (PA), SE do Cráton Amazônico. A Formação Sobreiro é composta por rochas de fácies de fluxo de lava 
andesítica, com dacito e riodacito subordinados, além de rochas que compõem a fácies vulcanoclástica, caracterizadas por 
tufo, lapilli-tufo e brecha polimítica maciça. Essas rochas exibem fenocristais de clinopiroxênio, anfibólio e plagioclásio 
em uma matriz microlítica ou traquítica. O clinopiroxênio é classificado predominantemente como augita, com diopsídio 
subordinado, e apresenta caracterísiticas geoquímicas de minerais gerados em rochas de arco magmático. O anfibólio, re-
presentado pela magnesiohastingsita, foi formado sob condições oxidantes e apresenta texturas de desequilíbrio, como bor-
das de oxidação vinculadas à degaseificação por alívio de pressão. As rochas da Formação Santa Rosa foram extravasadas 
em grandes fissuras crustais de direção NE-SW, têm características de evolução polifásica e compõem uma fácies de fluxo 
de lava riolítica e riodacítica e uma fácies vulcanoclástica de ignimbritos, lapilli-tufos, tufos de cristais félsicos e brechas 
polimíticas maciças. Diques métricos e stocks de pórfiros graníticos e granitoides equigranulares completam essa suíte. Fe-
nocristais de feldspato potássico, plagioclásio e quartzo dispersos em matriz de quartzo e feldspato potássico intercrescidos 
ocorrem nessas rochas. Por meio de análises químicas pontuais dos fenocristais em microssonda eletrônica, foram estima-
das as condições de pressão e temperatura de sua formação, sendo que o clinopiroxênio das rochas intermediárias da 
Formação Sobreiro indica profundidade de formação variável entre 58 e 17,5 km (17,5 – 4,5 kbar), a temperaturas entre 
1.294 e 1.082 ºC, enquanto o anfibólio cristalizou-se entre 28 e 15 km (7,8 – 4,1 kbar), o que sugere uma evolução polibárica.  
Assim, propõe-se um modelo de geração de magma basáltico hidratado com base na fusão parcial de cunha mantélica e 
no acúmulo na crosta inferior em uma zona quente, a partir da qual os magmas andesíticos e dacíticos são formados pela 
assimilação de crosta continental e cristalização fracionada.

Palavra-chave: Clinopiroxênio; Anfibólio; Feldspato; Petrogênese.

Abstract
The Sobreiro and Santa Rosa formations are result of large paleoproterozoic volcanic activities in the São Félix do Xingu 
(PA) region, SE of Amazonian Craton. The Sobreiro Formation is composed of andesitic lava flow facies, with subordinate 
dacite and rhyodacite, and autoclastic volcaniclastic facies characterized by tuff, lapilli-tuff, and massive polymictic brec-
cia. These rocks exhibit clinopyroxene, amphibole, and plagioclase phenocrysts in a microlytic or trachytic groundmass. 
The clinopyroxene is augite with subordinate diopside, and reveals chemical variations typical of minerals generated by 
arc-related magmatism. The amphibole is magnesiohastingsite, has oscillatory oxidizing conditions, and reveals break-
down rim textures linked to degassing during magma ascent. The Santa Rosa Formation has polyphase evolution controlled 
by large NE-SW crustal fissures, materialized by rhyolitic and dacitic lava flow facies. Volcaniclastic facies of ignimbrites, 
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INTRODUÇÃO

Na região de São Félix do Xingu, Centro-Sul do Estado 
do Pará, SE do Cráton Amazônico (Almeida et al., 1981), 
ocorrem extensos depósitos vulcânicos e vulcanoclás-
ticos, bem como rochas subvulcânicas e plutônicas pa-
leoproterozoicas (Figura 1), não cogenéticos e não con-
temporâneos. Essas rochas não estão metamorfizadas e 
revelam texturas e estruturas excepcionalmente bem pre-
servadas, comparáveis com aquelas descritas em centros 
vulcano-plutônicos do Cenozoico ao recente (Juliani e 
Fernandes, 2010).

A sequência basal, representada pela Formação 
Sobreiro (1888 ± 3 Ma), foi formada por fluxos de lava 
com rochas vulcanoclásticas associadas de composição 
predominantemente andesítica cálcio-alcalina de alto po-
tássio e afinidade geoquímica com granitoides de arco 
magmático. A unidade superior, nomeada Formação Santa 
Rosa (1879 ± 2 Ma), tem composição principalmente riolí-
tica e é formada por fluxos de lava, depósitos de ignimbri-
tos e tufos de queda com assinatura geoquímica semelhan-
te à de granitoides do tipo-A intraplaca muito evoluídos e 
silicosos. A formação desses depósitos foi essencialmen-
te controlada por grandes fissuras crustais orientadas se-
gundo a direção NE-SW e, subordinadamente, NW-SE 
(Juliani e Fernandes, 2010; Fernandes et al., 2011).

Apesar do avanço no conhecimento sobre a estratigra-
fia, evolução geológica, geoquímica e geocronologia des-
sas unidades nos últimos anos, inexistem estudos deta-
lhados e sistemáticos de química mineral que contribuam 
para o entendimento dessa importante manifestação vul-
cano-plutônica paleoproterozoica do Cráton Amazônico. 
Objetivando preencher essa lacuna, foram feitas análises 
pontuais quantitativas por microssonda eletrônica em fe-
nocristais de clinopiroxênio, anfibólio e feldspatos e em 
grãos da matriz de rochas de fluxos de lava e vulcanoclás-
ticas das formações Sobreiro e Santa Rosa.

Este estudo fornece subsídios para discussões mais deta-
lhadas sobre a tipologia, composição química e ocorrência 
de substituições catiônicas isomórficas que possam ter afe-
tado tais fases minerais, bem como discute a sua importân-
cia na evolução magmática e petrogenética dessas unidades 

com base em estimativas de fugacidade de oxigênio, tempe-
ratura e pressão durante a formação dessas fases.

CONTEXTO GEOTECTÔNICO

O Cráton Amazônico representa uma das maiores áreas 
pré-cambrianas do mundo. Está situado na região Norte 
do Brasil e é constituído pelos escudos das Guianas e do 
Brasil Central, separados pela cobertura sedimentar das 
bacias do Amazonas e do Solimões (Caputo et al., 1972).

Essa megaunidade tectônica foi inicialmente consi-
derada, com base em dados estruturais e geofísicos, uma 
grande plataforma arqueana retrabalhada e reativada du-
rante o Paleoproterozoico no evento Transamazônico 
(Hurley et al., 1967). Com o avanço do conhecimento 
científico, em especial com a obtenção de dados geocro-
nológicos e isotópicos, a região foi dividida em províncias 
geocronológicas, geneticamente relacionadas a eventos de 
acresção continental em torno de um núcleo arqueano re-
presentado pela Província Mineral de Carajás (Tassinari e 
Macambira, 1999; Santos et al., 2000).

Mais recentemente, a integração dos dados geoló-
gicos, geocronológicos e metalogenéticos obtidos até 
então na porção Sul do Cráton Amazônico para as vá-
rias ocorrências de vulcanismo cálcio-alcalino, corre-
latos à Formação Sobreiro, sugeriu a existência de um 
possível zonamento metalogenético formado entre ~ 
2,0 e 1,88 Ga nessa unidade tectônica (Juliani et al., 
2009). Esse modelo sugere que a região pode ter sido 
formada por uma orogênese oceano-continente gerada 
por uma zona de subducção contínua para norte, orien-
tada aproximadamente E-W. Nesse contexto, a ocorrên-
cia das associações mais jovens (~ 1,88 Ga) pode ser 
explicada pela incomum mudança no ângulo da placa 
subductada conhecida como flat subduction (Fernandes 
et al., 2011). Assim, o vulcano-plutonismo exclusiva-
mente crustal de ~ 1,87 Ga representado pela Formação 
Santa Rosa, bem como os granitoides estaníferos de ~ 
1,86 Ga da Suíte Intrusiva Velho Guilherme (Teixeira 
et al., 2002) estariam vinculados a um evento distensi-
vo que se seguiu ao término do evento orogênico que se 

lapilli-tuffs, felsic crystal tuffs, and massive polymict breccias represents an explosive cycle in this unit. Metric dikes and stocks of 
granitic porphyries and equigranular granitoids complete this suite. K-feldspar, plagioclase, and quartz phenocrysts surrounded by 
quartz and K-feldspar integrowth occur in these rocks. Electron microprobe pressure and temperature estimates in clinopyroxene phe-
nocrysts reveal formation depth between 58 and 17.5 km (17.5 – 4.5 kbar) at temperatures between 1,249 and 1,082 ºC; and between 
28 and 15 km (7.8 – 4.1 kbar) for amphibole grains of the Sobreiro Formation, suggesting polybaric evolution. A model with generation 
of hydrated basaltic magma from partial melting of mantle wedge and accumulation in a hot zone of the lower crust, from which the 
andesitic and dacitic magmas are formed by the assimilation of continental crust and following fractional crystallization is proposed.

Keywords: Clinopyroxene; Amphibole; Feldspar; Petrogenesis.
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Figura 1. Mapa geológico das formações Sobreiro e Santa Rosa na região de São Félix do Xingu, segundo Juliani e 
Fernandes (2010).
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estendeu até o Mesoproterozoico, identificado em vá-
rias regiões do Cráton Amazônico (Brito Neves, 1999; 
Fernandes et al., 2011).

GEOLOGIA DE SÃO FÉLIX DO XINGU

A região de São Félix do Xingu localiza-se no Centro-Sul 
do Cráton Amazônico. O embasamento abrange litotipos 
incluídos no Terreno Granito-Greenstone do Sul do Pará 
e no Cinturão de Cisalhamento Itacaiúnas, formados por 
rochas deformadas e metamorfisadas de baixo a alto grau 
(Macambira e Vale, 1997; Feio et al., 2013; Jesus et al., 
2013). O Proterozoico é representado pelas suítes intrusi-
vas Parauari e Cateté (Macambira e Vale, 1997; Macambira 
e Ferreira Filho, 2002), pelas formações Sobreiro e Santa 
Rosa (Juliani e Fernandes, 2010) e por granitoides ano-
rogênicos da Suíte Intrusiva Velho Guilherme (Teixeira  
et al., 2002). Coberturas sedimentares recentes completam 
a estratigrafia da região.

A Formação Sobreiro (Figura 1) contém fácies de 
fluxo de lava de composições andesítica, andesito ba-
sáltica e dacítica, bem como fácies vulcanoclásticas 
incluindo tufos de cinza, vítreo e cristais, além de la-
pilli-tufo e brecha polimítica maciça em menor pro-
porção. Essa unidade se caracteriza por uma topografia 
arrasada e raras elevações, com suas rochas aflorantes 
em lajedos e, subordinadamente, na forma de blocos 
isolados, exibindo evidente foliação de fluxo magmá-
tico sub-horizontal. É também comum a ocorrência de 
texturas de degaseificação, representadas por amígda-
las preenchidas por clorita, epidoto e quartzo (Juliani 
e Fernandes, 2010).

Por sua vez, a Formação Santa Rosa é formada por 
pelo menos quatro fácies de rochas vulcânicas félsicas 
geradas em erupções explosivas e efusivas, quais sejam: 
1) fácies de fluxo de lava maciça, com diques de riolito 
e depósitos de ignimbrito félsico associados – esferulitos 
com centímetros de diâmetro e lithophysae de diferentes 
formas são comuns nos litotipos desta fácies; 2) fácies ig-
nimbrítica de composição riolítica altamente deformada 
e soldada e tufos de queda não soldados; 3) tufos de cris-
tais félsicos, lapilli-tufos e brechas co-ignimbríticas; e  
4) stocks e diques tardios de pórfiros graníticos. Intrusões 
graníticas equigranulares subordinadas ocorrem associa-
das às fácies anteriores. Essa unidade aflora em serras 
devido à maior resistência ao intemperismo. Os litotipos 
formados por fluxos de lava mostram foliação de fluxo 
magmático vertical evidente, ao passo que os ignimbri-
tos e tufos comumente apresentam bandamento compo-
sicional, laminação plano-paralela e dobras convolutas 
(Juliani e Fernandes, 2010).

PETROGRAFIA

O estudo petrográfico incluiu a análise meso e microscó-
pica. Em um total de 30 lâminas delgadas foram feitas as 
descrições mineralógicas e texturais detalhadas sob mi-
croscopia óptica convencional, o que resultou na classifi-
cação composicional dos cristais, mais bem detalhada no 
tópico de química mineral.

Formação Sobreiro

As rochas da fácies de fluxo de lava são de cor negra a cin-
za-escuro, holocristalinas e/ou hipocristalinas maciças, re-
velando texturas porfirítica, microglomeroporfirítica ou 
afírica. A maioria das amostras de andesito e andesito basál-
tico tem fenocristais de magnesiohastingsita e/ou augita (al-
cançando até 20% vol.), ao passo que oligoclásio-andesina 
ocorre quase que exclusivamente nos dacitos (alcançando 
até 15% vol.). Os cristais de magnesiohastingsita são eué-
dricos a subeuédricos, por vezes zonados, e alguns destes 
apresentam texturas de desidratação. A augita ocorre como 
fenocristais euédricos a subeuédricos com nítidos zonamen-
tos ópticos, de granulação média a grossa e forma agrega-
dos. O plagioclásio constitui fenocristais de granulação mé-
dia, euédricos à subeuédricos e, em sua maioria, apresentam 
geminação polissintética. Esses fenocristais representam a 
primeira geração de plagioclásio na rocha. A segunda ge-
ração compõe micrólitos na matriz microlítica, comumen-
te euédricos e tabulares. Sericita, epidoto, minerais opacos 
e, subordinadamente, carbonatos substituem parcialmente 
alguns fenocristais. Magnetita e ilmenita são os principais 
acessórios primários que, por vezes, ocorrem em grande vo-
lume na rocha. Zircão foi identificado somente nos dacitos.

As rochas vulcanoclásticas são representadas por tufos 
de cristais máficos hipocristalinos, inequigranulares, for-
mados por fragmentos mal selecionados, angulosos e tex-
turalmente pouco maturos. Os principais constituintes são 
cristais e fragmentos de cristais de augita, andesina e mag-
nesiohastingsita, líticos de composição intermediária, bem 
como vítreos (glassy shards) subordinados. Predominam 
clastos na granulação cinza (< 2 mm), embora ocorram até 
fragmentos em granulação lapilli (2 – 64 mm). A matriz 
é predominantemente hipocristalina, com micrólitos de 
plagioclásio, minerais opacos e esferulitos subordinados.  
Os minerais secundários comuns são epidoto, clorita, seri-
cita e carbonato.

Formação Santa Rosa

Os riolitos da fácies de fluxo de lava são de cor ro-
sa-claro a escuro, holocristalinos e maciços, leucocrá-
ticos a hololeucocráticos, porfiríticos ou afaníticos. 
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Apresentam fenocristais de quartzo, feldspato potássico e 
plagioclásio em granulação média a grossa, além de mi-
crofenocristais envoltos em matriz afanítica. Os cristais 
de quartzo foram formados em duas gerações, a primei-
ra delas caracterizada por cristais euédricos a subarredon-
dados, comumente com reabsorção magmática em forma 
de golfos preenchidos pela matriz. Os da segunda geração 
ocorrem como finos cristais anédricos, encontrados ora 
como bolsões na matriz, ora acompanhando o feldspato 
potássico nos intercrescimentos esferulíticos. Os cristais 
de feldspato potássico formam fenocristais de dimensão 
média a grossa, subeuédricos a subarredondados, enquan-
to que plagioclásio, euédrico a subeuédrico, está em con-
teúdo modal inferior aos demais. A biotita é o único mine-
ral varietal nas rochas dessa unidade, constituindo cristais 
de granulação fina à média, lamelares, embora também se 
disponham nos interstícios de outros grãos. Os minerais 
máficos se encontram fortemente substituídos por clorita 
e minerais opacos. Argilominerais, sericita, carbonatos e 
epidoto são as principais fases secundárias.

Os ignimbritos são rochas de textura vulcanoclástica 
hipocristalina laminada, constituídas por cristais e frag-
mentos de quartzo, feldspato potássico e, subordinada-
mente, plagioclásio, dispersos em matriz criptocristalina, 
localmente esferulítica. Nessas rochas fiammes são co-
muns, bem como esferulitos e dobras convolutas. Ocorrem 
associados a esses depósitos tufos de cinzas não soldados 
com leve compactação com típicos glassy shards em for-
mato de Y e cúspide. Também se intercalam nesses depó-
sitos lapilli-tufos e tufos de cristais félsicos hipocristalinos  
e/ou holocristalinos, compostos por cristais e fragmentos 
mal selecionados, com granulação variando de cinza a blo-
co. Zircão ocorre como acessório primário em todos esses 
litotipos e sericita, minerais opacos, argilominerais e, su-
plementarmente, epidoto e clorita ocorrem como as princi-
pais fases secundárias.

As rochas subvulcânicas são representadas por stocks 
de pórfiros graníticos isotrópicos. São rochas rosa-escuras, 
vermelho-escuras ou negras de textura porfirítica a glome-
roporfirítica, formadas por fenocristais bem desenvolvidos 
de plagioclásio e/ou feldspato potássico dispersos em ma-
triz de composição granítica.

MÉTODOS

As análises pontuais de química mineral foram obtidas 
por microssonda eletrônica Jeol (modelo JXA 8600S) no 
Instituto de Geociências da Universidade de São Paulo 
(USP). A técnica de espectrometria por dispersão de com-
primento de onda (WDS) foi aplicada com voltagem de 
aceleração de 15 kV, corrente de 5 μA e diâmetro de fei-
xe de 5 μm para anfibólio e piroxênio, e 10 μm para os 

feldspatos. A distribuição catiônica para anfibólios foi fei-
ta com a média aritmética dos métodos de normalização 
15eNK e 13eCNK e 23 átomos de oxigênio, como indi-
cado por Leake et al. (1997). A distribuição catiônica do 
piroxênio foi calculada com seis átomos de oxigênio, se-
guindo-se o método de Yoder e Tilley (1962). Para o felds-
pato, foram utilizados 32 átomos de oxigênio, como defi-
nido por Deer et al. (1966). Todos os cálculos de cátions 
e estimativas foram feitos com o software Minpet 2.02® 
(Richard, 1995).

CARACTERÍSTICAS QUÍMICAS 
E CLASSIFICAÇÃO MINERAL

Com base nas observações petrográficas, foram selecio-
nadas para o estudo de química mineral amostras de ro-
chas representativas das fácies de fluxo de lava e vul-
canoclástica de ambas as unidades. As análises foram 
realizadas no núcleo, na borda e nas porções intermediá-
rias dos fenocristais de piroxênio, anfibólio e feldspatos 
das seguintes variedades de rocha: andesito basáltico, an-
desito (Figuras 2A a 2D), dacito, tufo de cristais máficos, 
riolito, pórfiro granítico e ignimbrito. Contudo, foram 
apresentadas neste trabalho somente as análises de nú-
cleo e borda, as quais representam variações mais signifi-
cativas para os cristais analisados.

Clinopiroxênio

Os fenocristais de clinopiroxênio das fácies de fluxo de 
lava e vulcanoclástica da Formação Sobreiro são eué-
dricos e ocorrem como grãos isolados ou aglomerados. 
Exibem birrefringência azul, rosa e amarelo-esverdea-
do, e a maioria dos cristais revela zonamentos ópticos. 
Cristais subeudrais a anedrais que ocorrem na matriz 
compartilham as mesmas características ópticas dos fe-
nocristais e têm composição semelhante nas rochas de 
ambas as fácies, mostrando que o fracionamento dessa 
fase ocorreu durante a cristalização do magma gerador. 
Alguns grãos estão completamente substituídos por car-
bonato, clorita e epidoto, possivelmente originados por 
alteração hidrotermal.

A composição química no diagrama classificatório de 
Morimoto (1989) indica que o clinopiroxênio das rochas 
de ambas as fácies é predominantemente augita (Figura 3  
e Tabela 1) e subordinadamente diopsídio. O piroxênio das 
rochas da fácies vulcanoclástica tem composição homogênea 
(Wo44,5 - 42,9 En49,4 - 45,1 Fs10,8 - 6,0), ao passo que os das fácies de 
fluxo de lava mostram composições mais variáveis (Wo48,2 - 

39,4 En48,4 - 39,7 Fs16,9 - 8,3), o que sugere seguir o curso natural da 
evolução magmática, com o decréscimo dos membros wol-
lastonita (Wo) e enstatita (En). Esse comportamento pode ser 
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justificado pelas diferentes histórias da evolução magmáti-
ca registradas pelas fácies, nas quais as vulcanoclásticas po-
dem representar a autofragmentação do fluxo de lava com 
mistura de cristais de diferentes fluxos (Juliani e Fernandes, 
2010). Entretanto, esses intervalos de composição são com-
patíveis com clinopiroxênios provenientes de andesito de alto 

potássio relacionados a arco magmático (Gill, 1981). O Mg# 
dos núcleos dos cristais não variam significativamente do an-
desito basáltico para o dacito, o que sugere que os cristais 
de clinopiroxênio nos dacitos podem ter sido herdados de 
magmas menos evoluídos (Foden e Green, 1992). Valores 
semelhantes são encontrados nos tufos de cristais máficos.  
Os resultados analíticos e a distribuição catiônica representa-
tiva do clinopiroxênio são apresentados na Tabela 1.

O clinopiroxênio apresenta zonamento composicional nor-
mal, com núcleos mais ricos em MgO e bordas enriquecidas em 
FeOt e SiO2. Por sua vez, o Al2O3 mostra-se sistematicamente 
mais enriquecido na borda dos cristais, o que é típico de suítes 
saturadas em sílica formadas em pressões médias a altas (Latt e 
Wooley, 1986). Os teores de CaO são mais variáveis e o Na2O 
(< 0,5 %) tem teores praticamente constantes nas rochas me-
nos evoluídas da fácies de fluxo de lava da Formação Sobreiro, 
mas se encontram enriquecidos do núcleo para a borda nos 
cristais da rocha dacítica, o que pode ser explicado pelo fra-
cionamento magmático. Padrão semelhante de enriquecimen-
to foi observado no clinopiroxênio do tufo de cristais máfico.  

Figura 2. Fotomicrografias de fenocristais analisados de anfibólio (A e B) e clinopiroxênio (C e D) das fácies de fluxo de 
lava intermediários da Formação Sobreiro.

Figura 3. Classificação de fenocristais de clinopiroxênio 
das rochas das fácies de fluxo de lava e vulcanoclástica da 
Formação Sobreiro, baseada no diagrama de Morimoto (1989).

A

C D

B
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O TiO2 é comumente baixo (< 1 %) em todos os grãos analisa-
dos, característica comum em rochas de suítes cálcio-alcalinas 
(Kennedy et al., 1990). Cr2O3, NiO e MnO têm conteúdos ge-
ralmente baixos, o que indica o fracionamento prévio de fases 

portadoras desses elementos, como olivina e/ou cromita. Por 
fim, os cristais revelam ainda apreciáveis conteúdos de Fe3+ 
(estimado por balanço de carga), com enriquecimento dos nú-
cleos para as bordas, o que revela que condições de fugacidade 

Tabela 1. Análises representativas de cristais de clinopiroxênio das rochas da Formação Sobreiro. 

Rocha
Andesito 
basáltico

Andesito Dacito Tufo de cristais máfico

Amostra 332 215 215 112b 112b 50a 81b 81b 81b 81b

Análise C1CPX-1 C1CPX-4 C1CPX-1 C1CPX-4 C1CPX-1 C1CPX-4 C1CPX-1 C1CPX-4 C4CPX-1 C4CPX-4 C3CPX-1 C3CPX-5

Localização Núcleo Borda Núcleo Borda Núcleo Borda Núcleo Borda Núcleo Borda Núcleo Borda

SiO2 52,87 51,40 52,68 51,10 51,67 49,56 53,52 51,27 53,48 51,44 52,84 51,48

TiO2 0,17 0,23 0,15 0,36 0,40 0,91 0,13 0,45 0,16 0,24 0,19 0,27

Al2O3 2,18 3,30 2,24 2,60 2,90 5,21 1,25 2,78 1,25 2,58 1,72 2,69

FeOt 5,13 6,01 6,40 10,35 5,59 7,31 6,56 8,16 3,77 5,80 5,91 6,63

Cr2O3 0,63 0,51 0,23 0,00 0,13 0,02 0,28 0,00 0,19 0,40 0,22 0,21

MnO 0,14 0,14 0,17 0,29 0,13 0,11 0,19 0,18 0,13 0,07 0,16 0,16

NiO 0,04 0,06 0,00 0,00 0,01 0,03 0,03 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

MgO 17,26 16,47 16,45 15,31 16,07 13,80 16,99 15,30 18,04 16,88 17,17 15,92

CaO 21,44 21,34 21,65 19,33 22,29 23,33 21,53 21,31 22,64 21,78 21,57 21,58

Na2O 0,37 0,34 0,47 0,43 0,37 0,43 0,38 0,56 0,24 0,42 0,34 0,43

K2O 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Total 100,29 99,85 100,48 99,81 99,62 100,76 100,91 100,05 99,94 99,66 100,17 99,40
Distribuição catiônica (6 O)

TSi 1,92 1,88 1,92 1,89 1,89 1,81 1,94 1,88 1,94 1,88 1,92 1,90

TAl 0,07 0,11 0,08 0,10 0,10 0,18 0,05 0,11 0,05 0,11 0,07 0,10

TFe3+ 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

M1Al 0,01 0,02 0,01 0,01 0,02 0,04 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01

M1Ti 0,00 0,00 0,00 0,01 0,01 0,02 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00

M1Fe3+ 0,05 0,08 0,08 0,10 0,07 0,12 0,06 0,11 0,06 0,12 0,07 0,09

M1Fe2+ 0,00 0,00 0,00 0,02 0,00 0,05 0,00 0,02 0,00 0,00 0,00 0,00

M1Cr 0,01 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00

M1Mg 0,90 0,86 0,89 0,84 0,88 0,75 0,91 0,84 0,93 0,86 0,90 0,87

M1Ni 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

M2Mg 0,03 0,03 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,04 0,06 0,02 0,00

M2Fe2+ 0,09 0,09 0,11 0,19 0,09 0,04 0,12 0,11 0,05 0,05 0,10 0,11

M2Mn 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

M2Ca 0,83 0,83 0,84 0,76 0,87 0,91 0,83 0,84 0,88 0,85 0,84 0,85

M2Na 0,02 0,02 0,03 0,03 0,02 0,03 0,02 0,04 0,01 0,03 0,02 0,03

Soma 4,00 4,00 4,00 4,00 4,00 4,00 4,00 4,00 4,00 4,00 4,00 4,00

WO 43,23 43,49 43,58 39,48 45,37 48,26 42,68 43,38 44,56 43,68 42,96 44,00

EN 48,45 46,71 46,08 43,52 45,51 39,72 46,85 43,35 49,42 47,12 47,57 45,18

FS 8,30 9,79 10,33 16,99 9,11 12,00 10,45 13,26 6,00 9,19 9,46 10,81

Mg# 0,86 0,83 0,82 0,72 0,84 0,77 0,82 0,77 0,89 0,84 0,84 0,81

FeOt/ 
(FeOt+MgO)

0,26 0,28 0,40 0,25 0,34 0,27 0,34 0,26 0,25 0,25 0,29 0,25

TSi = SiIV; TAl = AlIV.
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a borda. São classificados como magnesiohastingsita (BCa > 
0,5 a.p.f.u. e 0,35 a.p.f.u. < A (Na + K) < 0,7 a.p.f.u.) nas rochas 
de ambas as fácies, o que confirma a afinidade genética entre 
os litotipos (Figura 4 e Tabela 2) e está em conformidade com 
as observações petrográficas de campo, meso e microscópi-
cas. A fração Mg/(Mg + Fe2+) varia de 0,910 a 0,770 e AlTotal 
varia de 2,230 a 1,831 a.p.f.u., o que sugere condições de cris-
talização oxidantes em média à alta pressão (Hammarstrom e  
Zen, 1986; Hollister et al., 1987; Schmidt, 1992; Anderson 
e Smith, 1995; Parat et al., 2005). Os valores de Mg# para 
os andesitos e tufos de cristais máfico da Formação Sobreiro 
são mais variáveis (0,68 – 0,80 a.p.f.u.), quando compara-
dos com o clinopiroxênio. O Mg# de anfibólio pode refletir 
uma combinação de cristalização em fugacidades de oxigê-
nio (alto Fe3+) e/ou enxofre variáveis e cristalização a partir 
de um magma menos evoluído (Moore e Carmichael, 1998; 
Scaillet e Evans, 1999). Os valores de Mg# mais baixos nos 
anfibólios em comparação aos clinopiroxênios sugerem que 
os clinopiroxênios foram cristalizados antes dos anfibólios, o 
que está de acordo com o modelo de cristalização fracionada 
proposto por Fernandes et al. (2011).

A natureza magmática descrita na petrografia pode 
ser comprovada no diagrama (Cat + Nat + K)A versus SiIV 
(Figura 5) de Czamanske e Wones (1973), que define um li-
mite para cristalização de anfibólios magmáticos a partir de 
conteúdos máximos de Ca + Na + K para um conteúdo má-
ximo de SiIV (anfibólios magmáticos Si < 7,3 a.p.f.u.; tardi e 
pós-magmáticos < 7,75 a.p.f.u.). Neste diagrama, observa-se  
que a composição dos anfibólios das rochas das fácies de 
fluxo de lava e vulcanoclástica incidem totalmente no cam-
po dos anfibólios magmáticos, o que pode indicar um perío-
do de cristalização não muito longo para as rochas.

de oxigênio foram variáveis ao longo da história de cristaliza-
ção do clinopiroxênio (Le Bas, 1962). O comportamento quí-
mico geral dos óxidos é compatível com o fracionamento de 
séries oxidadas cálcio-alcalinas de alto potássio (Gill, 1981).

Anfibólio

O anfibólio representa a fase máfica dominante nas rochas 
das fácies de fluxo de lava e vulcanoclástica das rochas da 
Formação Sobreiro. Usualmente são fenocristais euedrais, 
zonados, isolados ou em aglomerados, com birrefringên-
cia variando desde marrom-claro até verde-amarelado. 
Na matriz comumente ocorrem como grãos subeuedrais a 
anedrais, com características ópticas semelhantes àquelas 
dos fenocristais. Alguns estão completamente substituí-
dos por carbonato, clorita, epidoto, prehnita e pumpellyita. 
Em  algumas amostras estão presentes fenocristais total-
mente oxidados, textura interpretada como produto de de-
sidratação causada pelo alívio de pressão e consequente 
aumento da fugacidade de oxigênio durante o processo de 
ascensão do magma, como já descrito por Hammarstrom e 
Zen (1986), Foden e Green (1992) e Buckley et al. (2006). 
Alguns cristais têm apenas uma fina borda de oxidação, o 
que evidencia desequilíbrio químico em um curto período, 
enquanto outros estão quase que totalmente substituídos. 
Análises em microscópio eletrônico de varredura mostra-
ram que essas bordas são formadas por piroxênio + mag-
netita + plagioclásio (Lagler et al., 2008).

Excetuando-se o discreto empobrecimento de SiO2 e 
MgO do núcleo em relação à borda dos grãos analisados nas 
rochas de ambas as fácies, de modo geral não foram identi-
ficados padrões que possam indicar correlações nos outros 
óxidos essenciais, o que pode ser explicado pelo evidente 
zonamento oscilatório caracterizado nas observações petro-
gráficas. SiO2 e Al2O3 apresentam conteúdos moderados, ao 
passo que TiO2 e K2O são relativamente baixos. Com base 
em trabalhos experimentais em estabilidade de anfibólio e 
gênese de andesitos, Foden e Green (1992) identificaram 
que cristais formados em pressões elevadas exibem elevado 
conteúdo de Al2O3 e baixo TiO2 quando comparados com 
aqueles formados em pressões relativamente mais baixas. 
Embora o conteúdo dos halógenos (F e Cl) seja baixo nas ro-
chas andesíticas, há um evidente enriquecimento do núcleo 
para a borda dos grãos, mas esse comportamento não foi iden-
tificado no tufo de cristais máfico. Aumentos no conteúdo de 
F em direção às bordas de anfibólio nos andesitos indicam 
que os íons hidroxila são substituídos por flúor e sugerem  
que os anfibólios cristalizaram como consequência de uma 
fusão com baixo conteúdo de água e/ou alto teor relativo de 
F (Parat et al., 2005).

De acordo com os critérios de classificação de Leake et 
al. (1997), os anfibólios são cálcicos e apresentam composi-
ções relativamente constantes, sem variações do núcleo para 

Figura 4. Diagrama de classificação de Leake et al. (1997) 
para fenocristais de anfibólios das rochas das fácies de 
fluxo de lava e vulcanoclástica da Formação Sobreiro.
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Tabela 2. Análises representativas de fenocristais de anfibólio das rochas da Formação Sobreiro. 

Rocha Andesito Tufo de cristais máfico

Amostra 109 109 122a 122a 225 225 78 78 85 85 85 85

Análise C2ANF-1 C2ANF-6 C1ANF-1 C1ANF-6 C5ANF-1 C5ANF-2 C1ANF-1 C1ANF-3 C1ANF-1 C1ANF-6 C3ANF-1 C3ANF-5

Localização Núcleo Borda Núcleo Borda Núcleo Borda Núcleo Borda Núcleo Borda Núcleo Borda

SiO2 44,81 44,71 43,61 43,49 44,86 44,44 42,40 41,38 43,13 42,44 44,44 44,19

TiO2 0,89 0,97 0,79 0,83 0,83 0,87 1,37 1,33 1,05 1,47 1,17 0,93

Al2O3 11,40 10,90 12,41 13,11 10,85 11,16 12,57 12,81 12,40 12,54 11,62 11,46

FeOt 8,92 10,65 9,13 9,32 8,10 7,75 12,16 12,80 11,58 12,34 8,81 8,56

MnO 0,09 0,13 0,13 0,09 0,07 0,06 0,12 0,15 0,13 0,15 0,14 0,05

MgO 17,25 16,33 16,75 16,42 17,75 17,54 14,53 13,53 15,11 14,29 17,10 17,25

CaO 11,51 11,26 11,27 11,47 11,46 11,52 11,46 11,56 11,29 11,03 11,54 11,56

Na2O 1,98 2,14 1,96 1,98 2,12 2,18 2,50 2,03 2,09 2,14 2,19 2,24

K2O 0,78 0,76 1,11 1,18 1,04 1,06 0,83 0,78 1,05 0,86 0,98 1,07

F 0,06 0,45 0,00 0,06 0,23 0,36 0,03 0,58 0,15 0,04 0,16 0,16

Cl 0,00 0,01 0,00 0,02 0,03 0,02 0,04 0,02 0,02 0,05 0,01 0,00

Total 97,72 98,34 97,22 98,01 97,39 97,00 98,07 97,01 98,06 97,39 98,21 97,52
Distribuição catiônica (23 O)

TSi 6,37 6,40 6,25 6,20 6,42 6,40 6,15 6,11 6,22 6,18 6,33 6,34

TAl 1,62 1,59 1,74 1,79 1,57 1,59 1,84 1,88 1,77 1,81 1,66 1,65

CAl 0,28 0,24 0,34 0,41 0,25 0,29 0,31 0,34 0,33 0,33 0,28 0,27

CFe3+ 0,68 0,69 0,70 0,70 0,59 0,53 0,60 0,69 0,69 0,67 0,60 0,59

CTi 0,09 0,10 0,08 0,08 0,09 0,09 0,15 0,14 0,11 0,16 0,12 0,10

CMg 3,65 3,48 3,58 3,49 3,78 3,76 3,14 2,98 3,25 3,10 3,63 3,69

CFe2+ 0,26 0,45 0,27 0,30 0,26 0,29 0,78 0,82 0,59 0,70 0,34 0,33

CMn 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00

BFe2+ 0,10 0,11 0,11 0,11 0,10 0,09 0,09 0,06 0,11 0,12 0,10 0,10

BMn 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00

BCa 1,75 1,72 1,73 1,75 1,75 1,78 1,78 1,83 1,74 1,72 1,76 1,77

BNa 0,13 0,14 0,14 0,13 0,12 0,11 0,11 0,09 0,13 0,14 0,12 0,11

ANa 0,41 0,45 0,40 0,41 0,46 0,49 0,59 0,49 0,45 0,45 0,47 0,50

AK 0,14 0,13 0,20 0,21 0,19 0,19 0,15 0,14 0,19 0,16 0,17 0,19

Soma 15,55 15,59 15,60 15,63 15,65 15,69 15,74 15,64 15,64 15,61 15,65 15,70

CCl 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00

CF 0,02 0,20 0,00 0,02 0,10 0,16 0,01 0,27 0,07 0,02 0,07 0,07

FeOt/(FeOt 
+ Mg)

0,22 0,26 0,23 0,24 0,20 0,19 0,31 0,34 0,30 0,32 0,22 0,21

Mg/(Mg + 
Fe2+)

0,90 0,85 0,90 0,89 0,91 0,90 0,78 0,77 0,82 0,79 0,89 0,89

Alt 1,91 1,83 2,09 2,20 1,83 1,89 2,15 2,23 2,11 2,15 1,95 1,93

Mg# 0,78 0,73 0,77 0,76 0,80 0,80 0,68 0,65 0,70 0,67 0,78 0,78
TSi = SiIV; TAl = AlIV.
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As análises mais representativas do conjunto apon-
tam para a existência de substituições acopladas edení-
tica e tschermackítica (Anderson e Smith, 1995) para os 
anfibólios das rochas de ambas as fácies da Formação 
Sobreiro. A substituição edenítica (vacânciaA + SiIV ↔ AlIV 
+ Nat+K) é sugerida pela forte correlação negativa pre-
sente na Figura 6A, que é caracterizada pela entrada de Al 
no sítio tetraédrico balanceada pela incorporação de álca-
lis (Na, K) no sítio A, o que compensa as cargas. A subs-
tituição tschermackítica é também devida à combinação 

de mudanças nos parâmetros de temperatura e pressão 
(Hollister et al., 1987; Schmidt, 1992). Caracteriza-se pela 
incorporação de AlVI em substituição a cátions divalentes 
nos sítios M1-M3 (SiIV + R2

M1-M3 ↔ AlIV + AlVI; Figura 6B).  
Os resultados analíticos e a distribuição catiônica de análises 
representativas do anfibólio são apresentados na Tabela 2.

Feldspatos

Os fenocristais de plagioclásio são raros (até 2% vol.) nas 
rochas andesíticas e abundantes no riodacito, dacito (atin-
gindo até 20% vol.), tufo de cristais máfico e lapilli-tufo da 
Formação Sobreiro. Contudo, em quase todos os litotipos da 
fácies de fluxo de lava, o plagioclásio é o principal constituin-
te da matriz microlítica. Os microfenocristais de plagioclásio 
são predominantemente euédricos, têm granulação média e 
apresentam, quase sempre, geminação polissintética, por ve-
zes de difícil reconhecimento óptico. Os fenocristais podem 
exibir zonamentos oscilatórios e, em sua maioria, estão par-
cial ou totalmente substituídos por epidoto, carbonato, clorita, 
feldspato potássico e sericita, produtos de metassomatismo 
potássico e de alteração propilítica. Os poucos grãos preser-
vados mostram variações texturais com zonamento definido 
por mantos túrbidos e núcleos límpidos e textura em peneira, 
assim como variações composicionais amplas (Figura 7), tí-
picas de rochas geradas em ambiente orogênico (Stewart et 
al., 1996). Nas rochas dacíticas e riodacíticas o núcleo dos 
grãos tem composições que variam entre andesina e andesina 
cálcica (An39-49), ao passo que os micrólitos revelam composi-
ção albita (An0,9). O andesito tem plagioclásio de composição 
transicional entre albita e oligoclásio (An10,7-3,5), ao passo que 
o micrólito é albita (An4,2). Por sua vez, os micrólitos consti-
tuintes do andesito basáltico são transicionais entre andesina e 

Figura 5. Diagrama Ca + Na + K versus SiIV de Czamanske 
e Wones (1973) para as rochas da fácies de fluxo de lava 
e vulcanoclástica da Formação Sobreiro. A curva divide 
anfibólios magmáticos (campo A) dos anfibólios tardi a 
pós-magmáticos (campo B).

Figura 6. Diagramas binários mostrando as substituições em (A) Edenítica e (B) Tschermackítica para grãos de anfibólio 
das rochas das fácies de fluxo de lava e vulcanoclástica da Formação Sobreiro.

A B
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bytownita (An70,4-39,6). O tufo de cristais máfico é caracteriza-
do principalmente por andesina e labradorita sódica (An53,8), 
com albita (An1,6) subordinada e grãos de anortoclásio. Essa 
variação composicional expressiva provavelmente representa 
mistura entre as rochas intermediárias e evoluídas da fácies 
de fluxo de lava e, pelo menos em parte, podem ser devidas 
ao hidrotermalismo que afetou as rochas.

Os estudos experimentais de Sisson e Grove (1993) e 
Panjasawatwong et al. (1995) demonstraram que a cris-
talização de plagioclásio rico na molécula de anortita é 
controlada por razões extremamente altas de CaO/Na2O 
(> 8) ou pelo alto conteúdo de H2O (~ 6% vol.), ou am-
bos. Assim, a geração de cristais de plagioclásio rico em 
anortita de ambas as fácies da Formação Sobreiro não 
pode ser explicada pelas baixas razões CaO/Na2O iden-
tificadas (Fernandes et al., 2011). A cristalização dessa 
fase favorece o enriquecimento de álcalis e sílica no lí-
quido residual, o que é característico de séries cálcio-al-
calinas e é consistente com o plagioclásio cálcico encon-
trado em muitas associações de arco magmático (Sisson e 
Grove, 1993). O alto conteúdo de H2O deve ser, portanto, 
o responsável pela formação dos cristais mais anortíti-
cos da Formação Sobreiro. A presença marcante de fase 
hidratada, representada pelo anfibólio, e o conteúdo im-
portante de óxidos de Fe e Ti em quase todos os litotipos 
dessa fácies fortalecem essa interpretação.

O riodacito e o riolito da fácies de fluxo de lava da 
Formação Santa Rosa têm abundantes fenocristais de 
plagioclásio (até 20% vol.) e de feldspato potássico  

(até 10% vol.). Quartzo e feldspato potássico são predomi-
nantes nos álcali-riolitos. Proporções semelhantes são en-
contradas nas rochas da fácies de ignimbritos, pórfiros gra-
níticos, tufo de cristais félsico e lapilli-tufo. Comumente 
os grãos de feldspatos têm aspecto túrbido à luz natural, 
o que sugere se tratar de alteração pós-magmática, ou até 
mesmo intempérica, para argilominerais. Todos os cristais 
de plagioclásio dessas fácies são albita (An0,2 – 10), com bai-
xo conteúdo de ortoclásio. Grãos de feldspato potássico 
mostram ampla gama de composição entre anortoclásio e 
sanidina (Or16 – 98), aspecto indicativo da presença de exso-
luções pertíticas e/ou substituições metassomáticas/hidro-
termais indistinguíveis opticamente.

De modo geral, as substituições mais importantes 
no plagioclásio são do tipo simples, Na1+

A ↔ Ca2+ (albi-
ta-anortita) e Al ↔ Si, explicadas pela entrada de felds-
patos na sequência de fracionamento (Figuras 8A e 8B). 
Metassomatismo potássico, localmente em estilo perva-
sivo, e sericitização pós-magmática foram verificados em 
algumas das amostras e, certamente, podem ter modificado 
a composição original de alguns cristais. Outra interpre-
tação para as composições observadas nos feldspatos das 
rochas dessa unidade é que estes ocorrem de forma mui-
to heterogênea e são possivelmente feldspatos distintos e 
não substituições em SiIV, consequência de gaps compo-
sicionais (Figuras 8A e 8B). Análises representativas dos 
feldspatos das rochas das formações Sobreiro e Santa Rosa 
estão apresentadas na Tabela 3.

DISCUSSÃO

Estimativa de fugacidade de oxigênio (ƒO2) e a 
relação com a evolução magmática

A fugacidade de oxigênio de um magma pode ser variável 
em função de sua fonte. Magmas graníticos com contribui-
ção sedimentar geralmente são reduzidos, enquanto grani-
tos do tipo-I são relativamente oxidados (Ishihara, 1998). 
Magmas altamente oxidados são comumente associados 
com limites de placas convergentes (Gill, 1981), enquan-
to magmas félsicos formados por fracionamento de mag-
mas derivados do manto em zonas de rift são reduzidos 
(Loiselle e Wones, 1979).

Os dados isotópicos de Nd e geoquímicos das rochas 
estudadas, detalhadamente discutidos por Fernandes et al. 
(2011), suportam a indicação de que a Formação Sobreiro 
foi gerada sob condições altamente oxidantes em ambien-
te orogênico, a partir de magmas mantélicos que assimila-
ram fontes crustais arqueanas com posterior cristalização 
fracionada (AFC; DePaolo, 1981) de magnetita + augita + 
magnesiohastingsita nas rochas andesíticas, seguidos por 
zircão + plagioclásio nas dacíticas e riodacíticas. De fato, 

Figura 7. Diagrama Ab-An-Or (Deer et al., 1966) 
mostrando a composição dos fenocristais e de micrólitos 
de feldspatos dos litotipos das formações Sobreiro e 
Santa Rosa.
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Tabela 3. Composição representativa dos feldspatos dos litotipos das formações Sobreiro e Santa Rosa.

Formação Sobreiro

Rocha
Andesito 
basáltico

Andesito Dacito Tufo de cristais máfico

Amostra 332 225 50a 50a 112b 81b 81b 85 85

Análise Micrólito Micrólito C2PLAG-3 C2PLAG-4 Micrólito C6PLAG-1 C6PLAG-3 Micrólito C2PLAG-1 C2PLAG-2 C6PLAG-1 C6PLAG-2

Localização Núcleo Núcleo Núcleo Borda Núcleo Núcleo Borda Núcleo Núcleo Borda Núcleo Borda

SiO2 50,48 58,44 59,43 67,90 67,72 56,54 56,14 68,74 67,42 68,43 54,97 54,58

TiO2 0,07 0,06 0,00 0,05 0,03 0,02 0,01 0,00 0,00 0,00 0,03 0,01

Al2O3 31,23 25,65 20,90 20,16 20,47 27,75 27,31 20,18 20,66 20,49 28,81 28,8

Fe2O3
t 0,96 1,10 1,61 0,00 0,11 0,50 0,53 0,17 0,00 0,00 0,40 0,34

MnO 0,01 0,00 0,05 0,01 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00 0,01 0,06 0,01

MgO 0,17 0,37 5,52 0,00 0,02 0,03 0,02 0,02 0,03 0,10 0,02 0,02

BaO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,23 0,06 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

CaO 14,71 8,39 1,85 0,74 0,90 9,70 9,78 0,20 0,33 0,35 11,25 11,03

Na2O 3,30 6,86 8,56 11,37 11,25 5,38 5,22 12,02 11,32 11,49 5,13 5,18

K2O 0,17 0,30 0,05 0,11 0,27 0,60 0,63 0,06 0,05 0,04 0,30 0,26

Total 101,12 101,20 98,01 100,37 100,82 100,77 99,72 101,45 99,84 100,93 101,01 100,36
Distribuição catiônica (32 O)

Si 9,14 10,39 10,79 11,84 11,78 10,11 10,13 11,86 11,80 11,84 9,84 9,82

Al 6,66 5,37 4,46 4,14 4,19 5,84 5,80 4,10 4,25 4,17 6,07 6,12

Fe3+ 0,13 0,14 0,22 0,00 0,01 0,06 0,07 0,02 0,00 0,00 0,05 0,04

Ti 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Mn 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00

Mg 0,04 0,09 1,49 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,02 0,00 0,00

Ba 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Ca 2,85 1,59 0,36 0,14 0,16 1,85 1,89 0,03 0,06 0,06 2,15 2,12

Na 1,15 2,36 3,01 3,84 3,79 1,86 1,82 4,02 3,84 3,85 1,78 1,81

K 0,04 0,06 0,01 0,02 0,06 0,13 0,14 0,01 0,01 0,01 0,07 0,06

Figura 8. Diagramas que mostram as variações químicas que ocorrem no plagioclásio das rochas da Formação Sobreiro. 
(A) Relação Na1+

A = Ca2+, que apresenta que a quantidade de Na aumenta do núcleo para a borda em relação ao Ca; (B) 
Relação Al = Si, que exibe que a quatidade de Si aumenta do núcleo para a borda.

A B

Continua...
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Formação Sobreiro

Rocha
Andesito 
basáltico

Andesito Dacito Tufo de cristais máfico

Amostra 332 225 50a 50a 112b 81b 81b 85 85
Distribuição catiônica (32 O)

Soma 20,04 20,05 20,37 20,00 20,03 19,92 19,89 20,08 19,99 19,99 20,00 20,01

AB 28,60 58,70 89,00 95,90 94,30 48,30 47,30 98,70 98,10 98,00 44,50 45,30

AN 70,40 39,60 10,70 3,50 4,20 48,10 49,00 0,90 1,60 1,70 53,80 53,20

OR 1,00 1,70 0,40 0,60 1,50 3,50 3,80 0,40 0,30 0,30 1,70 1,50

Formação Santa Rosa
Rocha Riodacito Riolito Ignimbrito Pórfiro granítico
Amostra 609 609 89 89 30b 30b 7d 7d 99b 99b
Análise C3PLAG-1 C3PLAG-2 C2ORTO-1 C2ORTO-2 Esferulito Esferulito C1PLAG-1 C1PLAG-4 C2PLAG-1 C2PLAG-3
Localização Núcleo Borda Núcleo Borda Núcleo Núcleo Núcleo Borda Núcleo Borda
SiO2 64,64 65,65 64,61 64,71 66,34 67,63 67,65 67,88 69,42 68,70
TiO2 0,00 0,02 0,05 0,00 0,08 0,00 0,00 0,02 0,00 0,00
Al2O3 22,09 21,26 18,38 18,20 19,23 19,24 19,62 19,36 19,62 20,06
Fe2O3 0,17 0,12 0,00 0,03 0,30 0,16 0,17 0,26 0,11 0,00
MnO 0,00 0,02 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
MgO 0,04 0,01 0,00 0,00 0,03 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00

BaO 0,00 0,00 0,30 0,28 0,06 0,07 0,13 0,00 0,00 0,00

CaO 2,08 1,73 0,00 0,00 0,06 0,12 0,04 0,00 0,06 0,03

Na2O 9,50 10,13 0,14 0,15 6,68 7,97 11,24 11,44 11,78 11,60

K2O 0,54 0,31 16,76 16,94 6,83 5,02 0,04 0,07 0,04 0,04

Total 99,07 99,30 100,28 100,34 99,64 100,25 98,91 99,08 101,06 100,46

Distribuição catiônica (32 O)

Si 11,46 11,60 11,96 11,98 11,91 11,98 11,94 11,96 11,99 11,93

Al 4,61 4,42 4,01 3,97 4,06 4,01 4,08 4,02 3,99 4,10

Fe3+ 0,02 0,01 0,00 0,00 0,04 0,02 0,02 0,03 0,01 0,00

Ti 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Mn 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Mg 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Ba 0,00 0,00 0,02 0,02 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Ca 3,39 0,32 0,00 0,00 0,01 0,02 0,00 0,00 0,01 0,00
Na 3,26 3,47 0,05 0,05 2,32 2,73 3,84 3,91 3,94 3,91
K 0,12 0,07 3,96 4,00 1,56 1,13 0,01 0,01 0,01 0,00
Soma 22,90 19,93 20,02 20,04 19,95 19,92 19,92 19,96 19,97 19,96
AB 86,30 89,70 1,30 1,40 59,60 70,20 99,50 99,60 99,40 99,60
AN 10,50 8,50 0,00 0,00 0,30 0,60 0,20 0,00 0,30 0,20
OR 3,20 1,90 98,70 98,60 40,10 29,10 0,30 0,40 0,30 0,20

Tabela 3. Continuação.

a identificação de cristais anédricos de feldspato potássico 
envolvendo os micrólitos de plagioclásio na matriz dessas 
rochas sugere importante aporte de potássio, provavelmente 
da crosta continental superior (Juliani e Fernandes, 2010),  
o que justifica a assinatura de alto potássio para essa unida-
de. As rochas da Formação Santa Rosa evoluíram por meio 

da cristalização fracionada de zircão + apatita + óxidos 
de Fe e Ti + feldspatos, com a participação subordinada de 
biotita a partir de fontes crustais arqueanas, provavelmente 
sob condições de oxidação intermediária a baixa.

Baixas razões de FeOt/(FeOt + Mg), tanto em rocha to-
tal quanto em minerais ferromagnesianos, são indicativas de 
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cristalizações em elevada ƒO2, que comumente resultam em 
suítes de rochas com magnetita (Anderson e Smith, 1995; 
Frost et al., 2001). Condições de cristalização altamente oxi-
dantes são registradas pelo diagrama FeOt/(FeOt + Mg) ver-
sus AlIV (Anderson e Smith, 1995) para os anfibólios das 
rochas estudadas (Figura 9 e Tabela 2). Essa hipótese é re-
forçada pelos dados petrográficos que mostram a ocorrência 
expressiva de magnetita magmática nessas rochas (Juliani e 
Fernandes, 2010) e pela composição do anfibólio apresenta-
dos neste trabalho. Todos os cristais de anfibólio das rochas 
das fácies de fluxo de lava e vulcanoclástica da Formação 
Sobreiro têm razão FeOt/(FeOt + Mg) no intervalo 0,347 a 
0,199, em correlação positiva com AlIV, compatível com um 
trend de diferenciação magmática. Esses valores são muito 
baixos quando comparados com aqueles de anfibólios de ro-
chas do tipo A, usualmente relativamente reduzidos, como 
os maciços Cigano e Antônio Vicente, e aqueles de estado 
intermediário de oxidação, como o Maciço Jamon, presen-
tes nas áreas do Xingu e de Carajás (Dall’Agnol et al., 2005; 
Teixeira et al., 2005).

Com o aumento da diferenciação ocorrem varia-
ções nas razões FeOt/(FeOt + Mg) do clinopiroxênio  
(0,19 – 0,34) das rochas das fácies de fluxo de lava e vulca-
noclástica da Formação Sobreiro, o que sugere que houve 
mudanças nas condições de ƒO2 do magma gerador, mesmo 
permanecendo elevadas. O mesmo comportamento é obser-
vado nas razões Fe/Mg dos anfibólios. Isso é sugestivo de 
cristalização contínua do magma em diferentes níveis crus-
tais, desde a área fonte na base da crosta até a consolidação 
total da lava na superfície. Essas caracterísitcas também po-
dem refletir afundamento dos fenocristais em cristalização 
para níveis mais profundos da câmara magmática em fun-
ção de convecções geradas pela recarga de magma e subse-
quentes transportes para níveis mais rasos. Essa flutuação na 
ƒO2 pode ainda ser potencializada pela cristalização inicial 
de uma fase anidra, como o clinopiroxênio presente nas ro-
chas. Assim, com o curso da cristalização fracionada, ocorre 
um aumento considerável da aH2O, que pode chegar a ní-
veis compatíveis com a formação de anfibólio, o que sugere 
condições não tamponadas na câmara magmática.

Geotermobarometria

Termobarômetro em equilíbrio clinopiroxênio-líquido

A composição química dos fenocristais de clinopiroxênio de 
rochas da fácies de fluxo de lava da Formação Sobreiro ob-
tidos por microssonda eletrônica permitem estimar a tempe-
ratura e pressão de formação dessa fase. Para tanto, foram 
utilizadas as equações de dois modelos de equilíbrio clinopi-
roxênio-líquido desenvolvidos por Putirka et al. (2003) para 
rochas hidratadas, e por Putirka (2008), que representa a re-
calibração do termobarômetro com base no particionamento 

Figura 9. Diagrama FeOt/(FeOt + Mg) versus AlIV para 
anfibólios das rochas das fácies de fluxo de lava e 
vulcanoclástica da Formação Sobreiro. O campo do 
Maciço Granitoide Antônio Vicente da região de São Félix 
do Xingu (Teixeira et al., 2002) está indicado pela área 
cinza, as linhas pretas tracejadas distinguem os anfibólios 
segundo a classificação de Leake et al. (1997) e as cinzas 
separam os estados de oxidação para os intervalos 
(Anderson e Smith, 1995).

do Al entre o clinopiroxênio e o líquido. Para esses cálculos, 
é necessária a determinação da composição original do mag-
ma, que pode ser obtida com a análise de vidro vulcânico 
da matriz da rocha em microssonda eletrônica. Em função da 
inexistência de vidro nas rochas, foram utilizadas as análises 
em rocha total de Fernandes et al. (2011) para os cálculos 
das mesmas rochas que tiveram seus fenocristais estudados. 
As texturas de equilíbrio entre os cristais de clinopiroxênio e 
a matriz das rochas sustentam essa correlação, critério defi-
nido por Putirka (2008) e previsto no modelo.

Os resultados de pressão e temperatura calculados para o 
núcleo e a borda dos fenocristais de clinopiroxênio são apre-
sentados na Tabela 4. Os resultados de temperatura mos-
tram-se próximos entres as calibrações apresentadas, com 
intervalo entre 1.249,8 e 1.082,7 ºC (maioria > 1.100  ºC) 
para o núcleo dos cristais, desde o andesito basáltico até 
o dacito, ao passo que para a borda tem intervalo entre 
1.248,2 e 1.129,7 ºC, o que sugere discreta diminuição da  
temperatura com a diferenciação magmática governa-
da por cristalização fracionada. Os núcleos dos feno-
cristais da maioria das amostras revelam temperaturas 



Química mineral em vulcânicas do Cráton Amazônico

- 111 -Geol. USP, Sér. cient., São Paulo, v. 14, n. 1, p. ﻿9-116, Março 2014

sistematicamente menores que as das bordas no termômetro 
de Putirka et al. (2003), uma vez que a calibração de Putirka 
(2008) evidencia variações maiores. Esse fato pode indicar 
que, durante a geração dessa associação vulcânica, as câma-
ras magmáticas foram periodicamente aquecidas, provavel-
mente devido à recarga de magma. Em relação à pressão, as 
estimativas são mais variáveis e podem indicar cristalização 
em diferentes níveis de colocação e/ou geração de cristais 
a partir de diferentes pulsos magmáticos que constroem as 
erupções vulcânicas efusivas (Aldanmaz, 2006). Os grãos 
de clinopiroxênio mostram intervalo de 17,5 a 4,5 kbar 
quando analisados em conjunto, com aumento da pressão 
do núcleo dos grãos para a borda, desde o andesito basálti-
co até o dacito, possivelmente vinculado a movimentações 
na câmara magmática durante as etapas de realimentação. É 
interessante notar que o valor calculado de 4,5 kbar para um 
cristal de clinopiroxênio de dacito no barômetro de Putirka 
et al. (2003) se superpõe a pressões obtidas para o anfibólio, 
o que indica condições para a geração concomitante das fa-
ses. E, de fato, somente em rochas dacíticas foram observa-
dos cristais de clinopiroxênio e anfibólio.

Geobarometria AlTotal em anfibólio

A composição dos fenocristais de anfibólio de rochas das 
fácies de fluxo de lava e vulcanoclástica da Formação 
Sobreiro permitem estimar as pressões baseadas no 
conteúdo de AlTotal em anfibólio (Hammarstrom e Zen, 
1986; Hollister et al., 1987; Johnson e Rutherford, 1989; 
Schmidt, 1992). Os resultados obtidos com as diferentes 
calibrações são apresentados na Tabela 5. Os barômetros 

mostram resultados no intervalo de 7,8 a 4,1 kbar para as 
rochas da fácies de fluxo de lava e de 7,3 a 5,4 kbar para 
o tufo da fácies vulcanoclástica. Esses valores são consi-
deravelmente inferiores àqueles obtidos para os cristais de 
clinopiroxênio, o que pode estar indicando entrada poste-
rior de anfibólio no fracionamento magmático, já em ní-
veis crustais relativamente mais rasos. Mesmo assim, os 
dados sugerem, em função da superposição dos intervalos 
de pressão, que ainda poderia estar ocorrendo segregação 
de clinopiroxênio nas rochas dacíticas. Porém, a possível 
herança de cristais de clinopiroxênio de magmas menos 
evoluídos não pode ser descartada e a pressão calculada 
pode ter sido afetada pelas substituições isomórficas, 
(ƒO2 do magma gerador), voláteis e pela composição do 
magma (Hollister et al., 1987).

Implicações petrogenéticas

Dados isotópicos de Nd (idades modelo entre 2,49 e 3,00 
Ga; e εNd entre -10,05 e -4,56) sugerem que as rochas 
da Formação Sobreiro se originaram por mistura de fon-
tes mantélicas paleoproterozoicas e componentes crustais 
arqueanos constituintes da Província Mineral de Carajás 
(Fernandes et al., 2011) e não devem representar a dife-
renciação crosta/manto, tampouco sustentam a interpre-
tação da anatexia exclusivamente de crosta continental 
arqueana para a formação dessa unidade (Teixeira et al., 
2002). As rochas da Formação Santa Rosa podem ter sido 
originadas por várias fontes crustais arqueanas, com pos-
sível assimilação/contribuição de componentes mantéli-
cos, o que é consistente com as idades modelo mais novas 
(2,56 – 2,71 Ga) e com o modelamento petrogenético feito 
por Fernandes et al. (2011).

Tabela 4. Temperaturas e pressões de cristalização 
estimadas para grãos de clinopiroxênio de rochas da 
fácies de fluxo de lava da Formação Sobreiro.

Amostra Análise Rocha

Putirka et al. 
(2003)

Putirka  
(2008)

T (ºC)
P 

(kbar)
P (kbar)aT (ºC)b

50a Núcleo Dacito 1082,7 4,5 8,9 1141,0

112b Núcleo Andesito 1176,1 10,9 14,1 1206,0

215 Núcleo Andesito 1180,6 9,4 11,9 1223,0

332 Núcleo
Andesito 
basáltico

1230,0 13,0 15,6 1249,8

50a Borda Dacito 1129,7 11,0 14,8 1185,0

112b Borda Andesito 1183,0 11,8 17,5 1153,3

215 Borda Andesito 1184,3 8,8 12,1 1197,7

332 Borda
Andesito 
basáltico

1237,6 13,8 17,4 1248,2

a = 32c e b = 32d são as equações mais precisas elaboradas e detalhadas 
por Putirka (2008).

Tabela 5. Pressões de cristalização estimadas com base 
no conteúdo de AlTotal em anfibólio das rochas fácies de 
fluxo de lava e vulcanoclástica da Formação Sobreiro.

Amostra Análise Rocha
HZ86 
(kbar)

H87 
(kbar)

JR89 
(kbar)

S92 
(kbar)

109 Núcleo Andesito 5,6 5,9 4,6 6,0

78 Núcleo Andesito 6,8 7,3 5,6 7,2

225 Núcleo Andesito 5,2 5,5 4,2 5,6

122a Núcleo Andesito 6,6 7,0 5,3 6,9

85 Núcleo Tufo 6,6 7,0 5,4 6,9

109 Borda Andesito 5,1 5,3 4,1 5,5

78 Borda Andesito 7,2 7,8 5,9 7,5

225 Borda Andesito 5,5 5,9 4,5 5,9

122a Borda Andesito 7,1 7,6 5,8 7,4

85 Borda Tufo 6,8 7,3 5,6 7,1
HZ86 = Hammarstrom e Zen (1986); H87 = Hollister et al. (1987); JR89 = 
Johnson e Rutherford (1989) e S92 = Schmidt (1992).
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Os dados de química mineral fornecem subsídios para 
testar a influência petrológica do modelo supracitado. 
Os cálculos de pressão de cristalização e as características 
petrográficas sugerem que as rochas intermediárias têm ori-
gem polibárica e são produtos compostos por mais de um 
estágio petrogenético, incluindo acumulação, assimilação 
crustal, hibridização e diferenciação governada por crista-
lização fracionada até a total consolidação da lava em su-
perfície. Isso é evidente a partir de variações de composição 
em fenocristais individuais, principalmente de clinopiroxê-
nio e anfibólio, bem como de pressões de cristalização con-
sideravelmente variáveis em ambos os conjuntos. As pres-
sões calculadas neste estudo foram convertidas em valores 
de profundidade com base na estimativa de Spear (1995). 
Os cristais de clinopiroxênio das rochas da fácies de fluxo 
de lava da Formação Sobreiro mostram formação em um 
intervalo de 58 a 17,5 km (17,5 – 4,5 kbar) de profundida-
de, ao passo que o anfibólio das rochas da fácies de fluxo de 
lava e vulcanoclástica iniciaram a cristalização em níveis 
consideravelmente mais rasos, com superposição entre am-
bos e com intervalo de 28 a 15 km (7,8 – 4,1 kbar) de pro-
fundidade, o que pode ser explicado pelo início da saturação 
em água no líquido magmático.

Dados experimentais e modelamentos numéricos deta-
lhados foram utilizados para a geração do esquema apresen-
tado na Figura 10, que explica a formação de magmas inter-
mediários e relativamente félsicos em ambiente diretamente 
relacionado à subducção (Annen et al., 2006; Mattioli et al., 
2006; Cameron et al., 2010). Nesse modelo, basaltos hidra-
tados gerados a partir da fusão parcial da cunha mantéli-
ca são colocados como uma sucessão de soleiras na crosta 
inferior, o que gera uma zona quente em crosta profunda. 
A modelagem numérica dessas zonas quentes apontam para 
duas principais fontes de fusões a partir dessa região para 
câmaras magmáticas ainda mais rasas: a) a cristalização par-
cial dessas soleiras de basalto que produz líquidos residuais 
ricos em água e mais evoluídos; e b) a fusão parcial das 
rochas crustais preexistentes que estão em contato direto. 
A água e o calor transferidos pelo basalto em cristalização 
promovem a fusão parcial das rochas encaixantes, que po-
dem ser rochas metaígneas e metassedimentares do emba-
samento e até basaltos mais antigos. Uma vez segregados 
esses magmas mais evoluídos da zona quente, sua ascen-
ção por diques é considerada rápida em função de sua baixa 
viscosidade. Os autores admitem que a diversidade quími-
ca identificada em rochas de arco magmático é proveniente 
dessa mistura de componentes mantélicos e crustais e que 
a diversidade textural é oriunda da cristalização em níveis 
mais rasos. Assim, esse modelo petrológico pode explicar 
fisicamente a interação entre magmas oxidados dominante-
mente mantélicos paleoproterozoicos na região de São Félix 
do Xingu, geradores dos litotipos da Formação Sobreiro, 
com a crosta arqueana da Província Mineral de Carajás.

CONCLUSÃO

Os dados de composição, as características químicas e a 
geotermobarometria dos fenocristais de clinopiroxênio, 
anfibólio e plagioclásio das rochas das fácies de fluxo de 
lava e vulcanoclástica da Formação Sobreiro apontam para 
uma evolução polibárica relacionada a arco magmático 
continental, em condições variáveis, mas altamente oxi-
dadas, as quais permaneceram até a total cristalização do 
fluxo ígneo, o que reforça as interpretações baseadas na 
geoquímica já realizada. 

A composição cálcio-alcalina de alto potássio das ro-
chas intermediárias sugere uma geração em um arco mag-
mático continental associado a uma zona de subducção.  
Entretanto, não há indícios geológicos ou geofísicos que 
suportem a presença de um arco magmático associado à 
subducção na região do Xingu a ~ 1,87 Ga, o que, junta-
mente com os dados de isótopos de Nd, da distribuição das 
rochas magmáticas vulcânicas e plutônicas e das minera-
lizações magmáticas-hidrotermais na parte Sul do Cráton 
Amazônico, levou Fernandes et al. (2011) a considerarem 
sua geração como associada a um evento de flat subduction 
vinculado a uma subducção mais ao sul da área. Nesse con-
texto, as estimativas de temperaturas e pressões sugerem 
que o magma gerado pela fusão parcial da cunha mantélica 
foi colocado na crosta inferior em uma zona quente, onde, 
por sua vez, interagiu e formou fusões de composições in-
termediárias e félsicas em níveis mais rasos na crosta. Esses 
magmas, ao alcançarem a superfície, podem ter gerado os 
litotipos da Formação Sobreiro, que petrogeneticamente 
mostram evidências de contribuição crustal adquirida em 
um processo semelhante ao de mistura, assimilação, arma-
zenamento e hibridização dos sistemas químico e isotópi-
co (Hildreth e Moorbath, 1988). Esses resultados podem 
explicar a assinatura geoquímica comumente cálcio-alcalina  
de alto potássio caracterizada nas áreas de ocorrência de vul-
canismo máfico-intermediário paleoproterozoico do Cráton 
Amazônico (Lamarão et al., 2002; Juliani et al., 2005; Ferron 
et al., 2010). As texturas dos cristais de anfibólio com bordas 
de reação que resultam em uma assembleia de minerais ani-
dros e a presença de rochas vulcanoclásticas sugerem modi-
ficações no conteúdo de água do sistema e oscilação na ƒO2. 

Por sua vez, a litoquímica e as composições dos felds-
patos da Formação Santa Rosa são indicativos de fontes do-
minantemente crustais para formação do magma que gerou 
seus litotipos de caráter extremamente evoluído. Essas carac-
terísticas geoquímicas são típicas de magmatismo félsico in-
traplaca e são muito semelhantes àquelas descritas paras as 
rochas formadas pelo magmatismo anorogênico bem descrito 
no Cráton Amazônico (Dall’Agnol et al., 1994; Dall’Agnol 
et al., 1999; Teixeira et al., 2005). Dessa forma, pode-se con-
siderar que o magmatismo predominantemente fissural que 
gerou as rochas da Formação Santa Rosa foi formado após a 
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orogenia que resultou na formação das rochas intermediárias 
da Formação Sobreiro, procedendo em rochas do tipo A, tan-
to vulcânicas como subvulcânicas, na região do Xingu.

AGRADECIMENTOS

Os autores deste trabalho agradecem a Coordenação de 
Aperfeiçoamento de de Pessoal de Nível Superior (CAPES –  

Processo no 0096/05-9) e o Conselho Nacional de 
Desenvolvimento Técnico e Científico (CNPq – Processos 
no 555066/2006-1, no 306130/2007-6 e no 475164/2011-3)  
pelo apoio financeiro; a Universidade Federal do Pará 
(UFPA) pela concessão de bolsa de iniciação cien-
tífica para a primeira autora; e ao técnico Marcos 
Mansueto, do Instituto de Geociências da Universidade 
de São Paulo, pelo apoio na realização das análises no 
Laboratório de Microssonda Eletrônica. Agradecem 
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