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RESUMO 

O Graben Pimenta Bueno (GPB) representa uma sub-bacia da porção noroeste da 

Bacia Parecis, implantada sobre o sudoeste do Cráton Amazônico, preenchido por uma 

sucessão de rochas siliciclásticas e, subordinadamente carbonáticas de aproximadamente 1000 

m de espessura em subsuperfície. Parte da sucessão siliciclástica de idade paleozoica exposta 

no GPB recobre rochas do embasamento cristalino e depósitos carbonáticos e siliciclásticos 

que foram previamente considerados como de idade paleozoica. A análise faciológica e 

estratigráfica da sucessão aflorante nos arredores dos municípios de Cacoal, Pimenta Bueno e 

Espigão d’Oeste, Estado de Rondônia, permitiram redescrever e redefinir as unidades basais 

do GPB, incluídas previamente nas formações Cacoal e Pimenta Bueno da Bacia dos Parecis. 

A Formação Cacoal que sobrepõe rochas cristalinas Pré-cambrianas, foi redefinida em duas 

unidades: uma homônima caracterizada por diamictitos e arenitos com dropstones, e a outra 

denominada de Formação Espigão d’Oeste que inclui dolomitos rosados, ritmito dolomito-

siltito, e uma espessa sucessão de siltitos. Ambas as unidades foram inseridas na base do 

Ediacarano, e correlatas, respectivamente, aos depósitos glaciais e pós-glaciais ligados ao 

evento global Marinoano (635 Ma) relacionado à hipótese de Snowball-Slushball Earth. Estas 

unidades fazem parte da cobertura do embasamento do GPB, sem nenhuma relação com a 

sucessão paleozoica da Bacia dos Parecis. Os dolomitos rosados são interpretados como capa 

carbonática neoproterozoica, recoberta em discordância pela Formação Pimenta Bueno 

considerada de idade ordoviciana-siluriana. Vinte fácies sedimentares agrupadas em oito 

associações de fácies (AF) foram interpretadas como depósitos glácio-marinho, de plataforma 

carbonática e siliciclástica e depósitos costeiros influenciados por tempestades e maré. Os 

depósitos glácio-marinhos (AF1) da Formação Cacoal consistem em diamictito com clastos 

facetados e estriados (blocos e seixos de granito, gnaisse, rocha vulcânica, filitos, arenitos, 

pelitos e chert) intercalados com arenitos finos a médios com laminação cruzada cavalgante e 

raros dropstones. A capa carbonática da Formação Espigão d’Oeste é formada pela AF2 e 

AF3. A AF2 abrange doloboundstones e dolomudstones/dolopackstones rosados, peloidais e 

finamente laminados, depositados em plataforma carbonática marinha rasa com influência de 

onda, que passam em direção ao topo para uma sucessão de ritmitos dolomito/siltito lagunares 

(AF3). Valores de δ13C de –3,66 a -3,03 ‰ encontrados na AF2 e AF3, são típicos de capas 

carbonáticas marinoanas. A Formação Pimenta Bueno consiste em diamictitos maciços 

contendo clastos centimétricos até métricos, estriados e de composição variada e pelitos com 

dropstones intercalados por arenitos com estratificação cruzada sigmoidal, por vezes com 

estrutura tipo dump. Sucessões granocrescentes ascendentes foram interpretadas como ciclos 

de avanço e recuo de geleiras costeiras, com desenvolvimento de deltas de degelo (AF4). A 

consequente subida do nível do mar permitiu a instalação de zonas litorâneas dominadas por 

tempestades representadas por arenito com estratificação cruzada hummocky e pelito 

laminado (AF5), além de depósitos de shoreface (AF6) indicados por arenitos finos a médios 

com estratificação cruzada swaley. Arenitos com estratificação cruzada e mud drapes nos 

foresets e ritmitos arenito/pelito sugerem deposição em zona de submaré (AF7) e provável 

conexão oceânica do mar siluriano sem influência dos fenômenos glaciais. Pelitos laminados 

e maciços com arenitos lobados e laminação cruzada, localmente com Skolithos, em sucessões 

granocrescentes indicam progradação de lobos de suspensão em lagos ou mar restrito (AF8). 

A recorrência de eventos glaciais na sucessão estudada indica condições climáticas extremas 

de Snowball-Slushball Earth estenderam-se até a porção mais sudoeste do Cráton Amazônico 

durante o Neoproterozoico. As glaciações só retornaram a esta parte da Amazônia no final do 

Ordoviciano com registros importantes nas bacias intracratônicas do Brasil. 

Palavras-Chave: Graben Pimenta Bueno, capa carbonática, Glaciação, Neoproterozoico, 

EoPaleozoico, Craton Amazônico 
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ABSTRACT 

The Pimenta Bueno Graben (PBG) represents a sub-basin localized at northwestern portion of 

the Parecis Basin, established over the southwestern of Amazon Craton. The PBG is filled by 

a succession of siliciclastic rocks, and subordinately carbonate rocks with approximately 1000 

m of thick on subsurface. The Paleozoic siliciclastic succession exposed in PBG overlay 

crystalline basement rocks and carbonatic-siliciclastic deposits which were previously 

considered as Paleozoic age. Outcrop-based facies and stratigraphic analysis around the cities 

of Cacoal, Pimenta Bueno and Espigão d'Oeste, Rodônia State, allowed the redescribing and 

redefinition of PBG basal units, previously included in the Cacoal and Pimenta Bueno 

formations. The Cacoal Formation unconformably overlies Precambrian crystalline basement 

rocks. This was redefined in two units: one homonymous, which was characterized by 

diamictite and sandstones, and another named Espigão d'Oeste Formation, interpreted as a 

Neoproterozoic cap carbonate, consisting of pinkish dolomite, dolomite-siltstone rhythmite 

and a thick siltstone sucession. Both units were inserted in the base of the Ediacaran, and 

related, respectively, to the glacial and post-glacial global Marinoan event (635 Ma) linked to 

the hypothesis of Snowball-Slushball Earth. These units belong to basement coverage of 

PBG, unrelated with the Paleozoic succession of the Parecis Basin. The pink dolomites were 

interpreted as Neoproterozoic cap carbonates unconformably overlain by Ordovician-Silurian 

Pimenta Bueno Formation. Twenty sedimentary facies grouped in eight facies associations 

(FA) have been interpreted as glacial-marine, carbonate and siliciclastic platform and coastal 

deposits. The glacio-marine deposits (AF1) of Cacoal Formation consist of diamictite 

containing faceted and striated clasts (blocks and pebbles of granite, gneiss, volcanic rock, 

phyllite, sandstone, pelite and chert), interbedded with fine- to medium grained sandstones, 

which consists of climbing ripple cross-laminated and rare dropstones.  The cap carbonate 

includes two facies associations, AF2 and AF3. The AF2 consist pinkish finely laminated 

doloboundstones and dolomudstones/dolopackstones with abundant micro and macropelóides. 

This association was deposited in wave-influenced shallow marine platform grading towards 

the top to lagoonal dolostone/siltstone rhythmites (AF3). The δ13C values among - 3.66 to – 

3.03 ‰ founded in AF2 and AF3 are typical of Marinoan cap carbonate. Eosilurian Pimenta 

Bueno Formation consists by massive diamictite and pelites with dropstones occurring 

interbedded with sigmoidal cross-bedded sandstone, punctually containing dump structure. 

This succession is organized in coarsening and thickening upward cycles interpreted as 

advance and retreat deposition of coastal glaciers and melt-out deltas (AF4). The post-glacial 

sea level rise allowed the installation of wave- and storm-influenced siliciclastic platform 

consisting by hummocky cross-stratified sandstone and laminated mudstones (AF5), as well 

as, shoreface deposits (AF6) indicated by swaley cross stratified fine- to medium-grained 

sandstone. Cross-bedded sandstone with mud drapes in the foresets and sandstone-pelite 

rhythmite suggest deposition in subtidal zone (AF7). Tidal processes in this facies indicate 

probable oceanic connection with Silurian sea almost devoid of glacial influence. Laminated 

mudstones and massive sandstone with cross lamination, locally bioturbated by Skolithos, 

organized in coarsening upward cycles indicate progradation of suspended lobes in lakes or 

restricted sea (AF8). The recurrence of glacial events in the studied succession indicates 

extreme climatic conditions of Snowball-Slushball Earth expanding for the more 

southwestern portion of Amazonian Craton during the Neoproterozoic. The glaciers returned 

to this part of Amazonia only in the end of Ordovician with important records in the Brazilian 

intracratonic basins. 

Keywords: Pimenta Bueno Graben, cap carbonate, glaciation, Neoproterozoic, Early 

Paleozoic, Craton Amazônico 
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CAPÍTULO I  

1.1 - INTRODUÇÃO 

1.1.1 - APRESENTAÇÃO 

O Cráton Amazônico é um dos refúgios para a teoria do Snowball e Slushball Earth 

(Kirschvink 1992; Hoffman et al. 1998; Hyde et al. 2000), sobretudo após a comprovação de 

ocorrências de capa carbonática, principal registro pós-glacial que cobre diamictitos e rochas 

cristalinas do Cráton Amazônico, no oeste do Estado de Mato Grosso, Brasil (Nogueira 2003; 

Nogueira et al. 2003; Allen & Hoffman 2005; Soares & Nogueira 2008). De acordo com a 

hipótese do Snowball Earth, a Terra teria passado por eventos de resfriamento global, com o 

congelamento completo dos oceanos e das áreas continentais emersas durante o Criogeniano, 

enquanto a teoria do Slushball Earth advoga a ocorrência de refúgios livre da cobertura de 

gelo, sobretudo na zona equatorial do planeta (Kirschivink 1992; Hoffman et al. 1998; Hyde 

et al. 2000; Hoffman & Schrag 2002).  

Capas carbonáticas consistem em dolomitos finos, rosados e com estruturas anômalas 

tais como, estromatólitos, estrutura em tubo, cristais de calcita (pseudomorfo a partir da 

aragonita), excursões negativas de isótopos de carbono e pólos paleomagnéticos primários 

(Kennedy 1996; Hoffman & Schrag 2002; Nogueira 2003; Trindade et al. 2003). Essas 

sucessões teriam sido depositas em pelos dois momentos após as condições glaciais extremas 

globais, denominadas de Sturtian e Marinoan, respectivamente, durante o Criogeniano 

Inferior e Superior (Myrow & Kaufman 1999; Hoffman & Schrag 2002; Halverson et al. 

2005). 

Até a primeira década do século 21, os depósitos de capa carbonática no sul do Cráton 

Amazônico eram restritas as ocorrências de Mirassol d´Oeste e Tangará da Serra, Estado de 

Mato Grosso. Os estudos nestas exposições enfocaram a análise de fácies e interpretação 

paleoambiental em combinação com dados geoquímicos e isotópicos de carbono, oxigênio, 

estrôncio e dados paleomagnéticos (Nogueira 2003; Trindade et al. 2003; Sansjofre et al. 

2011; Soares 2012; Sansjofre et al. 2014). Embora estes registros sejam bem documentados, a 

extensão destes depósitos e sua relação de fácies marginais nunca foram devidamente 

demonstrados. A priori, existia uma tendência de estender as plataformas carbonáticas do 

Neoproterozoico para SE do Cráton Amazônico, apesar de os dolomitos de capa carbonática 

não terem sido registrados, até o momento, nas sucessões dobradas da Faixa Paraguai Norte 

(Nogueira et al. 2007; Riccomini et al. 2007). Por outro lado, não havia relatos de estratos 
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Neoproterozoicos para NW, em direção ao Estado de Rondônia, aliás, a sedimentação das 

Bacias dos Parecis e suas sub-Bacias por muito tempo tem sido considerada exclusivamente 

paleozoica (Siqueira 1991; Pedreira & Bahia 2004; Bahia et al. 2006; Bahia 2007). 

A análise faciológica e estratigráfica da sucessão aflorante nos arredores dos 

municípios de Cacoal, Pimenta Bueno e Espigão d’Oeste, Estado de Rondônia, permitiram 

redescrever e redefinir as unidades basais do Graben Pimenta Bueno (GPB), Sub-bacia da 

Bacia dos Parecis, incluídas previamente nas formações Cacoal e Pimenta Bueno da Bacia 

dos Parecis, consideradas como exclusivamente paleozoicas (Figura 1.1). Recentemente, Gaia 

(2015), interpretou estas rochas da Formação Cacoal como depósitos glácio-marinhos, 

gerados em uma plataforma carbonática rasa e relacionados ao contexto de capas carbonáticas 

pós-Marinoano, excluindo da sequência paleozoica da Bacia dos Parecis e criando novas 

perspectivas de se entender a nova cobertura de idade neoproterozoica na geologia do Estado 

de Rondônia. Além deste entendimento, este trabalho pretende distinguir os registros glaciais 

do Neoproterozoico e do Eopaleozoico, ampliando a discussão sobre a evolução histórica 

desta parte da Amazônia. 

1.1.2 - OBJETIVOS 

Os objetivos deste trabalho incluem: 1) Confirmar os depósitos de capa carbonática 

neoproterozoica no Graben Pimenta Bueno, Estado de Rondônia; 2) estabelecer a partir dos 

dados sedimentológicos, estratigráficos e das variações isotópicas de carbono, a correlação da 

sucessão estudada com outras capas carbonáticas neoproterozoicas encontradas no mundo; 3) 

distinguir os eventos glaciais ocorridos durante a passagem do Neoproterozoico para o 

Eopaleozoico no Graben Pimenta Bueno; 4) reconstruir o paleoambiente deposicional da 

sucessão investigada e redefinir a carta estratigráfica da Bacia dos Parecis. 
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Figura 1.1 - Mapa geológico simplificado da Bacia dos Parecis. A) Bacia dos Parecis; B) Grabens 

Pimenta Bueno e Colorado, porção noroeste da Bacia dos Parecis; C) Mapa geológico simplificado da 

região do entorno dos municípios de Cacoal, Espigão d’Oeste e Pimenta Bueno, e coluna estratigráfica 

das unidades que ocorrem na região (Modificado de Pedreira & Bahia 2004). 
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CAPÍTULO II 

2.1 - MATERIAIS E MÉTODOS 

2.1.1 - ANÁLISE SEDIMENTOLÓGICA E ESTRATIGRÁFICA 

A análise faciológica foi realizada a partir da aplicação das técnicas de modelamento 

de fácies baseados na proposta de Walker (1992, 2006), Reading (1996) e Miall (1996, 2000), 

buscando os seguintes aspectos: a) identificação e descrição das fácies, procurando 

caracterizar a geometria, composição, textura, estruturas sedimentares e conteúdo fossilífero; 

b) compreensão dos processos sedimentares que revelam como os diferentes fácies foram 

gerados; c) associação de fácies, que reúne as fácies contemporâneas e cogenéticas, podendo 

refletir os diferentes ambientes e sistemas deposicionais. A nomenclatura das fácies foi 

estabelecida conforme a proposta modificada de Miall (1985), na qual são utilizadas siglas 

composta por uma, duas ou três letras, sendo a primeira maiúscula, referente a litologia do 

depósito, e a segunda (e terceira, se necessária) relacionada a estrutura sedimentar presente. 

Para fins de otimização da análise fácies e de suas relações estratigráficas, foram 

confeccionados perfis estratigráficos colunares e fotomosaicos, seguindo o procedimento de 

Wizevic (1991) e Arnot et al. (1997). A análise de paleocorrentes, baseada na medição 

sistemática de estruturas sedimentares indicadores de paleofluxo, principalmente, 

estratificações cruzadas acanalas e tabulares, foi realizada conforme métodos de Potter & 

Pettijohn (1977), Tucker (1991, 2003, 2011). Para localizar com precisão os diferentes 

afloramentos estudados durante a etapa de campo foi utilizado um aparelho GPS (Global 

Posittioning System), que determina as coordenadas geográficas e/ou UTM. Os dados 

adquiridos durante este processo foram plotados em mapas de localização obtidos por meio de 

informações existentes em mapas geológicos da região estudada. 

2.1.2 - ANÁLISE PETROGRÁFICA  

A análise petrográfica foi realizada em seções delgadas confeccionadas a partir das 

amostras coletadas sistematicamente durante a etapa de campo. As amostras foram 

selecionadas de acordo com sua subdivisão faciológica e representatividade. Para os depósitos 

de capa carbonática da Formação Espigão d’Oeste foram confeccionadas e descritas sete 

lâminas delgadas. A contagem de pelo menos trezentos pontos para a avaliação dos 

constituintes, foi empregada em todas as lâminas petrográficas (Galehouse, 1971). Análises 

por difratometria de raio X, realizadas no Laboratório de Difração e Fluorescência de Raios-
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X, no instituto de Geociências da UFPA, complementaram a identificação da composição 

mineralógica das amostras. O reconhecimento dos principais aspectos texturais, fases 

mineralógicas e litotipos, bem como dos processos diagenéticos registrados nas rochas 

estudadas, contribuíram para as interpretações do contexto deposicional em que estas rochas 

estão inseridas.  

As descrições e interpretações das microfácies carbonática foram realizadas conforme 

o preconizado por Flügel (2004), em que todos os dados sedimentológicos e paleontológicos 

obtidos através de seções delgadas de rochas sedimentares carbonáticas são utilizados na 

definição da microfácies. Para classificação das rochas carbonáticas foi utilizada a proposta 

modificada de Dunham (1962). A classificação é baseada na textura deposicional da rocha 

carbonática, sendo extremamente prática e fornecendo indicações sobre a energia do 

paleoambiente onde estas rochas foram depositadas. A fim de classificação, três relações são 

fundamentais na tentativa de classificar rochas carbonáticas que preservam sua textura 

deposicional: a) presença ou ausência de lama carbonática, distinguindo carbonatos lamosos 

de grainstones, que não contém lama; b) relação entre a matriz e a quantidade de grãos 

aloquímicos, distinguindo os carbonatos lamosos em mudstone (menos de 10% de grãos), 

wackestone (mais de 10% de grãos) e packstone, que apesar de conter matriz, apresenta 

arcabouço sustentado por grãos; c) indícios de trapeamento de sedimentos por atividade 

orgânica durante a deposição do carbonato, o que configura a rocha denominada de 

boundstone. A classificação de Dunham (1962) permite a adição de termos que forneçam 

informações de composição, tais como, doloboundstone peloidal, dolomudstone peloidal. 

Entretanto, sua aplicação apresenta algumas limitações, especialmente quando se tratam de 

carbonatos pré-cambrianos, onde o neomorfismo comumente oblitera feições 

sindeposicionais, o que pode tornar difícil, por exemplo, a distinção entre packstone e 

grainstone, ou ainda, entre esparito e pseudoesparito.  

A distinção entre rochas carbonáticas composta por calcita e dolomita, durante a etapa 

de campo, foi realizada por teste com HCl 10%, e posteriormente refinada por análises 

petrográficas em lâminas tingidas com um combinado de soluções de alizarina vermelha S, a 

uma concentração de 0,2/ 100 ml de ácido clorídrico (1,5%), para a distinção entre calcita e 

dolomita e de ferricianeto potássio (K3Fe(CN6)) a uma concentração de 2g/ 100 ml de ácido 

clorídrico, para a identificação de carbonatos ferrosos e não-ferrosos (Dickson et al. 1966). 
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O equipamento utilizado para a aquisição dos dados de petrografia microscópica foi o 

Axioskope polarizador e acessórios Zeiss, acoplado a uma câmera digital Sony 

CYBERSHOT, MPEG MOVIE EX, com 3.3 Mega Pixels e zoom de 6.0x em modo de cena, 

pertencente ao Grupo de Geologia Sedimentar (GSED) - IG - UFPA. 

2.1.3 - ANÁLISE DE ISÓTOPOS ESTÁVEIS – CARBONO E OXIGÊNIO 

Razões isotópicas de C e O em rochas carbonáticas tem se configurado como uma 

poderosa ferramenta de correlação e datação, sobretudo para a investigação de sucessões 

formadas por camadas afossilíferas, tais como, rochas pré-cambrianas (Jacobsen & Kaufman 

1999; Corsetti & Kaufman 2003; Halverson et al. 2005; Knoll et al. 2006; Mohanty et al. 

2015). Eventos de mudanças climáticas e biológicas na história da Terra, também podem ser 

investigadas a partir do registro dos isótopos estáveis (Kaufman et al. 2007; Kaufman et al. 

2009; Johnston et al. 2012). Para os dolomitos descritos no GPB a amostragem para análise 

de isótopos estáveis foi realizada para fins de correlação e inferência de idade, uma vez que, 

capas carbonáticas neoproterozoicas apresentam uma típica anomalia negativa nos valores de 

C. A coleta sistemática foi feita, da base para o topo, com espaçamento de 10 cm no primeiro 

metro do perfil, e a partir desse ponto, as amostras foram retiradas a cada 20 cm. A seleção 

das amostras foi feita de modo a evitar zonas deformadas, com falhas e/ou fraturas, e alteradas 

por intemperismo. Posteriormente, na etapa de laboratório, realizada no laboratório de 

sedimentologia da Universidade Federal do Pará, as amostras foram pulverizadas com o 

auxílio de gral e pistilo de ágata e analisadas por difração de raio-X. As amostras pulverizadas 

(~10g de cada amostra) foram acondicionadas em recipientes de plástico, previamente 

lavados com água destilada e álcool (etanol) e deixados para secar ao ar livre.  

As razões isotópicas de C e O foram obtidas a partir do espectrômetro de massa triplo 

coletor e dupla admissão SIRA II no Laboratório de Isótopos Estáveis – NEG-LABISE da 

Universidade Federal do Pernambuco e contaram com a supervisão do professor Dr. Alcides 

Nunes Sial. As amostras de carbonato pulverizadas reagiram individualmente com 100% de 

H3PO4 a 25 °C durante pelo menos 12 horas para a calcita e por mais de 3 dias para dolomita. 

Os resultados são apresentados na notação convencional de δ13C e δ18O em permil (‰) 

relativo ao padrão PDB (Pee Dee Belemnite). Durante o período de análises o erro padrão 

medido foi de 0,1‰ e 0,2‰, respectivamente, para carbono e o oxigênio. 
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 CAPÍTULO III  

3.1 - CONTEXTO GEOLOGICO REGIONAL 

3.1.1 - BACIA DOS PARECIS 

A Bacia dos Parecis (Siqueira 1989), anteriormente denominada de Parecis/Alto 

Xingu (Schobbenhaus et al. 1981; Schobbenhaus & Campos 1984), situada na região centro-

oeste do Brasil, é considerada uma das maiores bacias intracratônicas do país, com uma área 

de aproximadamente 500.000 km2 abrangendo os estados de Mato Grosso e a porções leste do 

estado de Rondônia. A Bacia possui um formato alongado na direção W-E, acumulando mais 

de 6.000 m de sedimentos paleozóicos, mesozóicos e cenozóicos, essencialmente de natureza 

siliciclásticos. É limitada ao norte pelas bacias do Solimões e Alto Tapajós, enquanto que seu 

limite sul é dado pela Bacia do Paraná (Siqueira 1989; Bahia et al. 2006; Bahia 2007; Bahia et 

al. 2007).  

A Bacia dos Parecis ocupa o setor sudoeste do Cráton Amazônico, recobrindo partes 

das províncias Sunsás, Rondônia-Juruena e Tapajós-Parima, entre os cinturões de 

cisalhamento Rondônia e Guaporé (Almeida 1983; Tassinari & Macambira 1999; Santos et 

al. 2000). O embasamento da Bacia dos Parecis compreende rochas de alto e baixo grau 

metamórfico, rochas metassedimentares, bem como rochas intrusivas do Cráton Amazônico 

(Bahia et al. 2006; Bahia 2007). Na porção oeste da bacia, Estado de Rondônia, ocorrem os 

granulitos do Complexo Jamarí, nas regiões norte e sul da bacia, nos estados de Mato Grosso 

e Goiás, ocorrem os gnaisses, migmatitos e granitóides de idade arqueana/mesoproterozóica 

do Complexo Xingu, além de rochas metassedimentares. Intrusões de natureza básica e 

ultrabásica estão presentes e são relacionadas ao Mesoproterozóico (Bahia 2007).  

De oeste para leste, a Bacia dos Parecis, é subdividida em três sub-bacias, 

denominadas, Fossa Tectônica de Rondônia, Chapada dos Parecis ou Jurema e Depressão do 

Alto Xingu, separadas pelos altos paleogeográficos identificados como Arco de Vilhena e 

Arco de Serra Formosa (Siqueira 1989; Bahia et al. 2006). Segundo Pedreira & Bahia (2004) 

a evolução da Bacia dos Parecis ocorreu em duas fases distintas. A primeira fase corresponde 

à tafrogênese, e formação dos grabens Pimenta Bueno e Colorado, com deposição de 

conglomerados em sistemas de leques aluvias, glaciais, fluviais e marinhos costeiros, 

enquanto a segunda fase corresponderia ao desenvolvimento da sinéclise da bacia, em 

decorrência da subsidência térmica. Durante esta etapa ocorreu magmatismo básico 
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continental, e implementação de sistemas deposicionais eólicos e fluviais em um contexto de 

bacia intracratônica.  

3.1.2 - SEQUÊNCIAS DEPOSICIONAIS E LITOESTRATIGRAFIA 

O registro estratigráfico da Bacia dos Parecis é caracterizado por um preenchimento 

sedimentar-magmático de espessura superior a 6.000 metros, incluindo sedimentos 

paleozoicos, mesozoicos e cenozoicos, além de rochas intrusivas básicas e ultrabásicas de 

idade Cretácea (Figura 2) (Siqueira 1989; Siqueira & Teixeira 1993; Bahia et al. 1996; Bahia 

et al.  2006; Bahia 2007). O arcabouço estratigráfico é subdividido em seis super-sequências, 

separadas por discordâncias regionais e denominadas de Ordoviciana, Devoniana, 

Carbonífero-permiana, Jurássica, Juro-cretácea e Cretácea (Siqueira 1989; Siqueira & 

Teixeira 1993; Bahia & Pedreira 1996; Bahia et al. 1996; Bahia 2007). A coluna estratigráfica 

da Bacia dos Parecis, aqui apresentada, foi proposta nos trabalhos de Bahia et al. (2006) e 

Bahia (2007), segundo estes autores, o empilhamento estratigráfico da bacia foi realizado a 

partir da compilação de dados obtidos por projetos de mapeamento regional, dados de campo, 

análises isotópicas e correlação com outras bacias, em especial, com a Bacia do Paraná. 

A Sequência Ordoviciana é representada pela Formação Cacoal. Inicialmente definida 

por Siqueira (1989), a Formação Cacoal, foi posteriormente redefinida como Formação Rolim 

de Moura por Rizzotto et al. (2004). Estes autores, argumenta que a denominação Cacoal já 

havia sido utilizada para Suíte Intrusiva Cacoal. O posicionamento cronoestratigráfico da 

unidade no Siluriano foi mantido, tal como, inicialmente estabelecido por Siqueira (1989). A 

Formação Cacoal é constituída de conglomerados, arenitos feldspáticos, margas ferruginosas, 

siltitos, calcários dolomíticos e folhelhos, interpretados como depósitos de sistema de leques 

aluviais e deltáicos, formados durante os estágios de falhamento inicial das bordas da Fossa 

Tectônica de Rondônia (Bahia & Pedreira 1996; Bahia et al. 1996; Bahia 2007). 

As formações Furnas e Ponta Grossa, compõem a Sequência Devoniana, foram 

descritas na Bacia do Paraná e sua ocorrência é restrita a porção sudeste da Bacia dos Parecis. 

A Formação Furnas é constituída de conglomerado e arenito seixoso depositados em sistemas 

fluviais (Bahia et al. 2006; Bahia 2007). A Formação Ponta Grossa é constituída de arenito, 

siltito e folhelho, e segundo Bahia et al. (2006) esta unidade foi provavelmente depositada em 

ambiente marinho raso, passando para ambiente marinho mais profundo no topo desta 

unidade. 

A Sequência Carbonífero-Permiana é constituída pelos depósitos de folhelhos, 

arenitos, siltitos, conglomerados suportados pela matriz e subordinadamente carbonatos da 
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Formação Pimenta Bueno, interpretados como depósitos glaciais por Bahia & Pedreira (1996) 

e por conglomerados, arcósios e folhelhos da Formação Fazenda da Casa Branca, 

interpretados como flúvio-lacustrino, por Padilha et al. (1974), enquanto Caputo (1984) 

interpretou esta unidade como depositada em ambiente glacial ou periglacial.  

Os derrames basálticos das formações Anari e Tapirapuã corresponde a Sequência 

Jurássica. Esta sequência é relacionada a tectônica extensional ocorrida durante o Mesozóico 

(Juro-Cretáceo) em decorrência da separação entre a América do Sul e a África (Bahia et al.  

2006). A idade dos basaltos da Formação Anari, é controversa, no entanto, dados isotópicos 

obtidos pelo método K/Ar, atribuem idades entre o Jurássico Inferior – Cretáceo para esta 

unidade (Pinto Filho et al. 1977). A Formação Tapirapuã foi datada pelo método Ar/Ar por 

Marzoli et al. (1999) que forneceu idade Jurássica para esta unidade, enquanto Minioli et al. 

(1971) a partir de dados isotópicos de K/Ar atribui idade Cretácea aos derrames da formação. 

Sobreposta as ocorrências vulcânicas da Sequência Jurássica, foram depositados os arenitos 

eólicos da Formação Rio Ávila (Ribeiro Filho et al. 1975) que compõem a Sequência Juro-

cretácea.  

Por fim, os litotipos do Grupo Parecis representam o último ciclo deposicional da 

Bacia e formam a Sequência Cretácea, que inclui as formações Salto das Nuvens e Utiariti, 

compostas por arenitos e conglomerados depositados em ambiente fluvio-eólico. O pacote 

sedimentar desta última a Sequência é recoberto de maneira discordante, por sedimentos 

arenosos, siltosos e areno-siltosos, além de uma crosta laterítica (Schobbenhaus et al. 1981; 

Bahia et al. 2006; Bahia 2007). 

3.1.3 - FOSSA TECTÔNICA DE RONDÔNIA  

A Fossa Tectônica de Rondônia (Siqueira 1989) é composta pelos grabens de Pimenta 

Bueno e Colorado, separados pelo Alto Estrutural do Rio Branco do Guaporé (Soeiro et al. 

1981), e limitados de norte a sul pelos lineamentos Presidente Hermes, Itapuã/São Pedro e 

Colorado, respectivamente. A fossa apresenta evidências de subsidência no Paleozoico, com 

preenchimento por conglomerados, arenitos, siltitos e folhelhos, nesta ordem, em direção ao 

centro dos grabens, com alguma contribuição de sedimentos carbonáticos e glaciais, e 

importantes reativações verticais mesozoicas (Scandalora et al. 1999; Scandalora 2006). Os 

sedimentos que preenchem a fossa são constituídos pelas formações Cacoal, Pimenta Bueno e 

Fazenda da Casa Branca. Neste trabalho serão abordadas as características geológicas dos 

litotipos das formações Cacoal e Pimenta Bueno. 
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Figura 3.1 - Carta litoestratigráfica da Bacia dos Parecis (Bahia 2007). 
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3.1.3.1 - Formação Cacoal  

A Formação Cacoal é constituída por conglomerados, arenitos, siltitos, folhelhos, 

margas e calcários dolomíticos (Siqueira 1989). Na porção basal da formação ocorrem 

conglomerados polimíticos de matriz arcoseana; com clastos angulosos de dimensões 

centimétricas à métricas de composição variada, incluindo fragmentos de rochas básicas, 

ultrabásicas, vulcânicas ácidas, gnaisses, cataclasitos e metassiltitos. Subordinadamente e 

intercalados aos conglomerados polimíticos ocorrem argilitos dolomíticos, siltitos 

carbonáticos e brechas intraformacionais. A porção intermediária da formação é caracterizada 

pela alternância de folhelhos e arenitos arcoseanos, comumente exibindo a forma de lobos 

amalgamados. No topo da formação, Pinto Filho et al. (1977) e Soeiro (1981) assinalam a 

ocorrência de dolomitos argilosos contendo nódulos silicosos e raramente gipsita. Segundo 

Siqueira (1989), a espessura mínima da Formação Cacoal é de 230 metros. O contato inferior 

da Formação Cacoal é com as unidades paleoproterozoicas, Formação Mutum-Paraná e 

Complexo Jamari, este último correspondente ao embasamento cristalino regional, enquanto 

seu contato superior é erosivo com o diamictito basal da Formação Pimenta Bueno. 

Os depósitos da Formação Cacoal foram interpretados por Bahia et al. (1996, 2006) e 

Bahia (2007), como leques aluvias e deltáicos desenvolvido sob condições de clima árido 

durante o Siluriano. Baseado em dados faciológicos, estratigráficos e isotópos de C e O, Gaia 

(2015) propõe que os carbonatos dolomíticos da unidade, representem uma ocorrência de capa 

carbonática pós Glaciação Marinoana depositada em ambiente de plataforma marinha rasa, 

dessa forma, modificando a litoestratigrafia estabelecida até o momento. Além disso, os 

arenitos maciços aflorantes e descritos nos arredores da cidade de Cacoal, como pertencentes 

a esta unidade exibe características litológicas semelhantes aos depósitos siliclásticos da 

Formação Pimenta Bueno (Dardene et al. 2005). 

3.1.3.2 - Formação Pimenta Bueno 

A Formação Pimenta Bueno é constituída por folhelhos, arenitos, siltitos e 

conglomerados suportados pela matriz que afloram na Fossa Tectônica de Rondônia 

localizada no extremo noroeste da Bacia dos Parecis (Leal et al. 1978; Siqueira 1989; Bahia et 

al. 2006; Bahia 2007). Os folhelhos possuem coloração marrom, são micáceos e ocorrem 

intercalados com siltito e arenitos esbranquiçados (Siqueira 1989; Bahia et al. 2006; Bahia 

2007). Os arenitos são marrons de granulometria média e constituídos por quartzo, feldspato e 

muscovita, estruturas sedimentares, tais como, acamamento/laminações plano-paralelo e 
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estratificações cruzadas tabular e acanalada são recorrentes nestes litotipos (Siqueira 1989; 

Bahia et al. 2006; Bahia 2007). Os diamictitos são caracterizados por uma matriz de 

coloração vermelha, com seixos e clastos subarredondados e subangulosos de natureza 

variadas e dimensões de até 1,5 m de diâmetro. Os clastos são de granitos, gnaisses, rochas 

básicas, xistos e quartzitos, muitos deles são facetados, polidos, estriados e com formato de 

“ferro de engomar”. Associado a esses conglomerados ocorrem siltitos laminados, com grãos 

de areia e seixos disperos (dropstones) (Siqueira 1989; Bahia et al. 2006).  

A espessura da Formação Pimenta Bueno é de aproximadamente 760 metros, seu 

contato inferior é com o embasamento cristalino e o contato superior com a unidade 

sobrejacente, Formação Fazenda da Casa Branca, é de natureza discordante (Siqueira 1989). 

O ambiente deposicional e a datação dos sedimentos da Formação Pimenta Bueno tem sido 

sugerido por diversos trabalhos de cunho paleontológico, sedimentológico e estratigráficos. 

Para Cruz (1980) e Bahia & Pedreira (1996), a presença de acritarcas Synsphaeridium, nos 

folhelhos desta unidade, é indicativa de um ambiente marinho raso, desenvolvido entre o 

Siluriano-Eodevoniano. No entanto, a presença de acritarcos do gênero Synphaeridium é 

encontrada desde o Neoproterozoico (Vidal et al. 1994; Stanevick et al. 2005) e não se traduz 

num dado definitivo de idade. Nahhs et al. (1974) foram os primeiros a propor uma origem 

glacial para esta unidade, mais recentemente, Bahia et al. (2006) Bahia (2007) baseados nas 

estruturas sedimentares dos arenitos, na forma e geometria dos clastos presentes nos 

diamictitos da unidade, corroboram esta interpretação, sugerindo sua deposição, em sistemas 

fluviais braided, formados em outwash plain devido ao recuo das geleiras. 
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CAPÍTULO IV 

4.1 - NEOPROTEROZOICO  

4.1.1 - GLACIAÇÕES NEOPROTEROZÓICAS – SNOWBALL/SLUSHBALL EARTH 

O Neoproterozoico representa um dos mais intrigantes períodos da história da Terra, 

nele são registradas mudanças climáticas de natureza global caracterizadas pela passagem de 

condições glacias extremas, que alcançaram baixas latitudes, seguidas por rápido aquecimento 

e surgimento de condições de efeito estufa (Hoffmam et al. 1998; Kennedy et al. 1998; 

Halverson et al. 2004; Allen & Hoffman 2005; Sansjofre et al. 2011). A ocorrência em 

diversas partes do planeta de sucessões de diamictitos glaciais recobertos diretatamente por 

sucessões de rochas carbonáticas, sem evidências de significativo hiato temporal, é 

interpretada como registro das mudanças de condições climáticas de icehouse para 

greenhouse (Kirschivink 1992; Hoffman et al. 1998; Hoffman & Schrag 2002, Nogueira 

2003). Estudos geocronológicos e isotópicos, identificaram pelo menos dois eventos glaciais 

globais ao longo do Neoproterozoico (Figura 4.1), distribuídas nos períodos Sturtian (~760-

700 Ma) e Marinoan (~620-580 Ma), e um terceiro evento glacial de natureza regional, 

denominado de Gaskiers, ocorrido na passagem para o Ediacarano (~582 Ma) (Kirschvink 

1992; Kennedy 1996; Kaufman et al. 1997; Hoffman et al. 1998; Kennedy et al. 1998; 

Myrow & Kaufman 1999; Hoffman & Schrag 2002; Bowring et al. 2003; Alvarenga et al. 

2007). No entanto, Zhang et al. (2008), destaca que os dados de início e término desses 

períodos glaciais são controversos e sugere que tais períodos podem ter caráter diacrônico e 

com múltiplos episódios de curta duração.  

Para explicar a ocorrência incomum de depósitos glaciais sobrepostos diretamente por 

rochas carbonáticas, foram propostas algumas teorias baseadas em dados paleomagnéticos, 

estratigráficos e de isótopos de C e O, com destaque no cenário científico mundial, para as 

teorias, Snowball e Slushball Earth (Kirschvink 1992; Hoffman et al. 1998; Hyde et al. 2000; 

Hoffman & Schrag 2002).  

De acordo com a hipótese do Snowball Earth, a Terra teria passado por eventos de 

resfriamento global, com o congelamento completo dos oceanos e das áreas continentais 

emersas durante o Criogeniano Inferior e Superior (Kirschvink 1992; Hoffman et al. 1998; 

Hoffman & Schrag 2002). Dados paleomagnéticos sugerem que as geleiras alcançaram até 

mesmo as regiões de baixa latitude do globo (Kirschvink 1992). A grande concentração de 

massas continentais na zona equatorial e subtropical, proporcionou um aumento significativo 
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na taxa de intemperismo de silicatos, consumindo o CO2 atmosférico, diminuindo a 

temperatura do planeta (Kirschvink 1992; Hoffman et al. 1998; Donnadieu et al. 2004). A 

aglutinação de massas continentais durante o período diminuiu consideravelmente o 

transporte de calor entre as zonas equatoriais e as latitudes médias pelas células de Hadley 

(Hoffman & Schrag 2002). O avanço da cobertura de gelo, refletiria uma maior quantidade de 

energia solar, aumentando o albedo do planeta ocasionando a diminuição da temperatura. 

Neste cenário a temperatura do globo chegaria a valores próximos de -50°C, com geleiras 

cobrindo os mares causando a anóxia oceânica e o bloqueio da luz do sol necessária para a 

fotossíntese (Kirschvink 1992; Hoffman et al. 1998). A completa interrupção dos ciclos 

hidrológicos e biológicos na superfície oceânica formou mares anóxicos e ricos em Fe+2 

dissolvido (Kirschivin 1992; Walker 2001). Entretanto, está teoria não consegue explicar os 

registros de vida microbiana complexa durante as eras glaciais (Corsetti et al. 2006; 

Moczydłowska 2006; Moczydłowska 2008, Corsetti 2015). Os defensores da teoria do 

Snowball Earth sugerem que a atividade vulcânica e contínuo acúmulo de gases estufa na 

atmosfera, produziram o aumento das temperaturas na superfície e nos oceanos, e assim, o 

declínio das condições glaciais.  

Assim como na teoria do Snowball Earth, a teoria do Slushball Earth advoga a 

ocorrência de eventos glacias de grande escala, entretanto, não globais e com a ocorrência de 

refúgios livres da cobertura de gelo, sobretudo na zona equatorial do planeta (Hyde et al. 

2000; Moczydłowska 2008). Esta faixa equatorial forneceria um refúgio para os metazoários 

durante condições climáticas estressantes, que posteriorente resultaria na explosão de vida do 

Cambriano (Moczydłowska 2008, Runnegar 2000). Reconstruções paleogeográficas do 

Neoproterozoico durante as eras glaciais, atestam uma ocorrência preferencial dos depósitos 

glaciais em paleolatitudes > 45º cobrindo apenas 60% do oceano, propiciando ambientes com 

circulação marinha nos trópicos (Hyde et al. 2000; Hoffman & Li 2009). Dados de 

simulações paleoclimáticas, modelos acoplados de atmosfera-calota de gelo, e evidências de 

um ciclo hidrológico ativo durante toda a glaciação, dão suporte a teoria do Slushball Earth, 

sendo considerada por alguns autores como um cenário mais realista para o período 

(Moczydlowska 2008; Micheels & Montenari 2007).  
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Figura 4.1 - Distribuição geográfica dos depósitos glaciais neoproterozóicos. As datações são baseadas 

na relação estratigráfica e geocronologia. Em branco as idades consideradas controversas (Fairchild & 

Kennedy 2007). 
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4.1.2 - CAPAS CARBONÁTICAS  

O termo “capa carbonática” (cap carbonate) é inicialmente aplicado para carbonatos 

sobrepondo em contato direto fácies glaciomarinhas e terrestres com idade entre 730-580 Ma 

(Shields 2005). Seu crescente uso tem causado controversa na literatura geológica, pois, a 

utilização errôneo do termo tem incluindo unidades sedimentares que não evidenciam 

nenhuma associação direta com fácies glaciogênicas. Capas carbonáticas, são geralmente 

constituídas de dolomitos finos (cap dolomites), acinzentados e rosados, finamente laminados, 

arranjados com gradação normal ou ainda inversa. Estes depósitos comumente apresentam 

espessura inferior a 5 m, raramente superior à 25 m, são lateralmente extensos e 

caracterizados principalmente por fácies micríticas com diversas estruturas sedimentares e 

feições ainda pouco compreendidas (Kennedy 1996; Kennedy et al. 2001; Allen & Hoffman 

2005).  

As características litológicas e isotópicas, permitem diferenciar dois tipos de capa 

carbonática: a capa esturtiana e marinoana (Figura 4.2). A capa esturtiana é caracterizada por 

carbonatos acinzentados e escuros, laminados, ricos em matéria orgânica e estruturas roll-up, 

e geralmente ocorrem associados a formações ferríferas bandadas (Halvrerson et al. 2005; 

Corsetti & Lorentz 2006). Na porção inferior da capa predominam valores de δ13C próximos 

de -4‰ que passam verticalmente para valores positivos em torno de +5‰ (Halverson et al. 

2005). A capa carbonática marinoana é caracterizada por dolomitos rosados, geralmente 

finamente laminados, com abundante conteúdo de partículas pelóidais micriticas (micro e 

macropelóides), além da presença de estruturas e feições incomuns, que incluem tubos 

verticais centimétricos, denominados “tubestones” (Kennedy et al. 1998; Kennedy et al. 

2001; Hoffman & Schrag 2002; Nogueira 2003; Nogueira & Ricomini 2006), presença de 

laminações estromatolíticas, estruturas tipo tepee com cristas alongadas e diversos tipos de 

precipitados calcíticos atribuídos a pseudomorfos de aragonita (cimento fibroso, crostas, 

leques de cristais) geralmente abundantes em calcários (Kennedy 1996; James et al. 2001; 

Hoffman & Schrag 2002; Allen & Hoffman 2005) e assinatura isotópica de carbono 

tipicamente negativa com valores entre -4 e -2‰ (Kennedy 1996; Halverson et al. 2005; 

Hoffman et al. 2007; Kaufman et al. 2007).  

A origem das capas carbonáticas é considerada enigmática, no entanto, o crescente 

interesse nos depósitos neoproterozoicos, produziu alguns modelos na tentativa de uma 

explicação para sua gênese: (1) a ampla glaciação, promoveria a estagnação e anóxia 

oceânica, posteriormente o descongelamento e ação de correntes de ressurgência aumentaria a 
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alcalinidade e a quantidade de carbono nas águas oceânicas (Grotzinger & Knoll 1995; Knoll 

et al. 1996; James et al. 2001); (2) o aumento da temperatura e também da concentração pCO2 

na atmosfera, favoreceu a formação de chuvas ácidas que elevou as taxas de intemperismo 

químico, liberando grande quantidades de carbonato para o oceano, aumentando a 

alcalinidade marinha e precipitando carbonato (Kirschvink 1992; Hoffman et al. 1998; 

Hoffman & Schrag 2002); (3) liberação maciça de carbonato devido a desestabilização de 

plataformas por hidratos de metano (Kennedy et al. 2001; Jiang et al. 2003); (4) precipitação 

carbonática a partir da atividade de algas microbianas ou reestabelecimento da circulação 

oceânica levando CO2 para a atmosfera, provocando precipitação abiótica localizada de 

CaCO3 (Shields 2005).  
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Figura 4.2 - Representação esquemática de alguns dos depósitos glacias e pós-glaciais de capa 

carbonática relacionadas aos eventos globais do Neoproterozoico (Modificado de Hoffman e 

Schrag 2002).  

4.1.3 - QUIMIOESTRATIGRAFIA  

A Estratigrafia Química, ou simplesmente Quimioestratigrafia, é o estudo da variação 

na composição química dos sedimentos (Halverson et al. 2010). Esta ferramenta tem 

demonstrado um grande potencial para refinar as correlações estratigráficas de sequências 

globais, pois frenquentemente refletem a composição química da água do mar e as condições 

ambientais de momento ou logo após a deposição dos sedimentos, podendo ser ainda 
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utilizada, como parâmetro de estudos de mudanças climáticas e biogeoquímicas ao longo do 

tempo (Halverson et al. 2005; Kaufman et al. 2007; Halverson et al. 2010; Sial et al. 2010; 

Sansjofre et al. 2011; Sial et al. 2015). A quimioestratigrafia é de particular importância nos 

estudos de sequências Pré-Cambrianas onde o escasso registro fóssil dificulta o detalhamento 

bioestratigrafico (Knoll & Walter 1992; Kaufman et al. 1997; Corsetti & Kaufman 2003; 

Halverson et al. 2005). 

Isótopos de C, O, Sr, e S são considerados os de uso já tradicionais em muitos estudos 

quimiestratigráficos sobretudo do Neoproterozoico, entretanto surgem novas ferramentas e 

métodos de investigações baseadas nesta técnica, tais como ETR, Ca, Mg, Fe e Hg como 

marcadores de eventos glaciais e de acumulo de gases vulcânicos (incluindo CO2) durante as 

glaciações (Halverson et al. 2005; Alvarenga et al. 2007; Sial et al. 2010; Sansjofre et al. 

2011; Spangenberg et al. 2013; Sial et al. 2015). Nesta dissertação será abordado a utilização 

dos isotopos de C e O, uma vez que, esta será a ferramenta utilizada na obtenção dos dados 

isotópicos a fim de comparação e correlação com outros registros de capa carbonáticas ao 

redor do mundo.  

4.1.3.1 - Isótopos de carbono e oxigênio  

A utilização de isótopos de C e O têm se mostrado de grande utilidade em 

investigações das condições paleoceanográficas vigentes durante a deposição de rochas 

carbonáticas e no estabelecimento de correlação e idade, particularmente em sucessões com 

ausência de horizontes bioestratigráficos guias e que também não podem ser datadas por 

métodos radiométricos (Jacobsen & Kaufman 1999; Corsetti & Kaufman 2003; Knoll et al. 

2006; Halverson et al. 2005; Azmy et al. 2006; Sial et al. 2010; Sansjofre et al. 2012). 

Excursões anômalas no registro de isótopos de C são consideradas uma característica 

marcante do final do Neoproterozoico (Hoffman et al. 1998, Jacobsen & Kaufman 1999, 

Hoffman & Schrag 2002; Derry 2010; Frimmel 2010). Baseado na premissa de que as 

assinaturas isotópicas de carbono em carbonatos refletem a composição da água do mar no 

momento de sua deposição, estas significativas anomalias, tem sido interpretada como 

produto da diminuição da bioprodutividade associada a eventos glacias (Knoll et al. 

1986;1995; Kaufman et al. 1997; Halverson et al. 2005; Zeng et al. 2012). No entanto, as 

variações seculares na composição isotópica do carbono em carbonatos marinhos podem 

refletir alterações pós-deposicionais, em virtude da atuação dos processos relacionados a 

diagênese, metamorfismo e ainda da interação com outras fontes de 13C empobrecido, dessa 

forma, em qualquer estudo de composição isotópica do carbono de rochas carbonaticas 
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antigas é crucial a determinação se assinatura isotópica primária é preservada (Kaufman & 

Knoll 1995; Jacobsen & Kauffman 1999). O sinal isotópico, δ18O em carbonatos, é utilizado 

como um dos indicadores de possíveis alterações pós-deposicionais (Kaufman & Knoll 1995; 

Jacobsen & Kaufman 1999). Amostras com composição de δ18O inferiores -8 ‰ são 

consideradas alteradas. Um dos parâmetros para demonstrar o grau de alteração das amostras 

é o estabelecimento da relação δ13C versus δ18O, que permite identificar tendências de 

covariância das composições de O e C (Kaufman & Knoll 1995; Jacobsen & Kaufman 1999). 

A preservação de estruturas deposicionais primárias também é considerada indicativa da baixa 

interferência de alterações diagenéticas nessas rochas. 
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CAPÍTULO V 

5.1 - EVENTOS GLACIAIS DO LIMITE ORDOVICIANO/SILURIANO  

O registro estratigráfico da Era Palezoica é pontuado por diversos depósitos 

glaciogênicos, o que sugere a ocorrência episódica de eventos glaciais em intervalos de tempo 

diferentes na história da Terra (Crowell 1982; Crowell 1999). Estes eventos, tem suas causas 

atribuídas a movimentação do continente Gondwana sobre o pólo sul (Cocks & Torsvik 2006; 

Figura 5.1). Eventos glaciais na transição entre o Ordoviciano Superior 

(Ashgilliano)/Siluriano Inferior (Llandovery) têm sido extensivamente documentado em 

várias bacias sedimentares gondwânicas ao redor do mundo principalmente no nordeste da 

África e Marrocos (Deynoux & Trompette 1981), centro oeste da Arábia Saudita (Vaslet 

1990), Saara Central (Caputo & Crowell 1985) e na Jordânia (Turner et al. 2005), entre outras 

localidades. 

A glaciação do final do Ordoviciano é considrada a única e a mais importante ocorrida 

durante o Paleozóico Inferior, e teve um profundo efeito sobre as formas de vida no planeta, 

sendo responsável por uma das maiores extinções em massa da história da terra (Gibbs et al. 

2000; Raymond & Metz 2004). Etimativas dão conta de uma duração de pelo menos 35 

milhões de anos com volume da cobertura do gelo estimado entre ~ 50 a mais de 250 milhões 

de km3 (Finnegan et al. 2011). Estudos paleomagnéticos, paleontológicos, isotópicos e 

reconstruções das configurações paleogeográficas continentais no passado geológico indicam 

que durante o Ordoviciano, o porção ocidental do supercontinente Gondwana, constituida por 

África e América do Sul estava situada em zonas de elevadas latitues próximas ao polo sul 

enquanto que sua parte oriental, formado por Antártica, Austrália e Índia, estavam situadas 

próximas aos trópicos e ao equador (Crowell 1981; Kent & Van Der Voo 1990; Bachtadse & 

Briden 1990; Scotese & Barett 1990; Smith 1997; Ghienne 2003; Finnegan et al. 2011).  

Depósitos glacias ordovicianos tem sido registrados na África do Norte e Arábia, 

enquanto que registros glaciogênicos na África do Sul e América do Sul, têm sido atribuidos 

ao Siluriano Inferior (Caputo & Crowell 1985; Vaslet 1990; Assine 1996; Díaz-Martínez & 

Grahn 2007; Finnegan et al. 2011). No Siluriano Inferior, os centros de glaciação migraram 

no supercontinente de Gondwana, do norte para o sul da África, e para sudoeste da América 

do Sul. Este afastamento dos centros glaciais provocou degelo e elevação eustática do nível 

do mar (Caputo & Lima 1984; Caputo & Crowell 1985). Em alguns casos essa distinção entre 

glaciações do final do Ordoviciano e início do Siluriano não é possivel, como por exemplo na 
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Bacia do Cabo, África do Sul (Díaz-Martínez & Grahn 2007). Isto porque, segundo Ghienne 

(2003), a galaciação Hirnantiana (Ordoviciano Superior), corresponderia apenas ao máximo 

glacial de uma glaciação mais longa, que abrangeria desde final do Ordoviciano até o início 

do Siluriano. 

A presença de depósitos glaciais relacionados a transição Ordoviciano/Siluriano tem 

sido descrita na América do Sul (Crowell 1981; Díaz-Martínez & Grahn 2007), com registros 

na Argentina, Peru, Bolívia (Assine et al. 1998; Díaz-Martínez & Grahn 2007). No Brasil, os 

registros glaciais representados pelas formações Iapó e Vila Maria, na Bacia do Paraná 

(Assine et al. 1998; Adôrno 2014), Formação Ipu na Bacia do Parnaíba (Grahan & Caputo 

1992) e Formação Nhamundá na Bacia do Amazonas (Caputo & Crowell 1985; Nogueira et 

al. 1999; Soares et al. 2005) são atribuídos a glaciação Ordovicio-Siluriana (Figura 5.1).  

Até o presente trabalho, apesar dos variados registros glaciais associados ao limite 

Ordoviciano-Siluriano encontrados nas bacias intracratônicas brasileiras, ainda não haviam 

informações sobre a ocorrência de depósitos glaciais atribuídos a este limite na Bacia dos 

Parecis. Dessa forma, este trabalho relata a primeira evidência de depósitos glaciais do limite 

Ordoviciano-Siluriano na Bacia dos Parecis (Figura 5.1). 

 

Figura 5.1 - Reconstrução paleogeográfica do limite Ordoviciano-Siluriano (~ 440 Ma) com destaque 

para localização do Polo Sul e da Bacia do Parecis. (Modificada de Cocks & Torsvik 2006). 
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CAPÍTULO VI 

6.1 - O NEOPROTEROZOICO-EOPALEOZOICO NO GRABEN 

PIMENTA BUENO 

6.1.1 - ASPECTOS ESTRATIGRÁFICOS  

A análise de fácies e estratigráfica dos afloramentos da porção nordeste do GPB, 

noroeste da Bacia dos Parecis, complementada pela descrição petrográfica, permitiu 

estabelecer uma nova organização estratigráfica para as unidades basais da Bacia do Parecis 

(Figura 6.1). O intervalo paleozoico que englobava previamente as formações Cacoal ou 

Rolim de Moura (Rizotto et al. 2004) e Pimenta Bueno foi aqui redefinido e subdivido em 

três unidades. Os diamictitos, arenitos, siltitos e carbonatos dolomíticos anteriormente 

pertencentes a Formação Cacoal foram redefinidos e subdivididos em duas formações: uma 

homônima caracterizada por diamictitos e arenitos, e a outra denominada de Formação 

Espigão d’Oeste constituída por dolomitos, siltitos e pelitos. Ambas as unidades são 

consideradas neoproterozoicas e sem nenhuma relação com os depósitos da sequência 

paleozoica da Bacia dos Parecis. A idade neoproterozoica é admitida para estas unidades 

devido a sua correlação direta com os depósitos análogos e consagrados de capa carbonática 

aflorantes a 300 km a SE da área estudada, no Estado de Mato Grosso (Nogueira 2003; Soares 

et al. 2008).  

A sucessão siliciclástica da Formação Pimenta Bueno foi aqui, previamente 

posicionada no Paleozoico Inferior, diferentemente dos trabalhos prévios que a consideram do 

Carbonífero (Pedreira & Bahia 2004; Bahia et al. 2006), levando em consideração a presença 

de estratos glaciais e a presença do acritarco Synsphaeridium sp encontrado em folhelho rico 

em matéria orgânica aflorante na região de Cacoal (Soeiro 1981; Bahia & Pedreira 1996). 

Este mesmo gênero de acritarco foi utilizado por Goldberg et al. (2011) para inferir a idade 

siluriana-devoniana para esta unidade. Por outro lado, não existe documentação do nível 

estratigráfico onde esta amostra datada foi coletada e, além disso, este gênero é descrito desde 

o Neoproterozoico (Vidal et al. 1994; Stanevick et al. 2005), o que prejudica uma maior 

precisão da idade. Neste trabalho, admite-se a idade siluriana para a Formação Pimenta 

Bueno, particularmente o andar Llandovery, onde são descritos os primeiros depósitos 

glaciais paleozoicos nas bacias intracratônicas brasileiras como as bacias do Amazonas, 

Paraná e Parnaíba. Esta estimativa de idade pode ser considerada se levarmos em 

consideração sua relação estratigráfica cobrindo a capa carbonática Neoproterozoica da 
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Formação Espigão d’Oeste. Assim, a Formação Pimenta Bueno corresponderia ao primeiro 

pulso deposicional a preencher a Bacia dos Parecis.  

 

Figura 6.1 - Coluna litoestratigráfica das unidades sedimentares da transição Neoproterozoico-

Eopaleozoico que afloram no Graben Pimenta Bueno, porção noroeste da Bacia dos Parecis. 

6.1.2 - FÁCIES, ASSOCIAÇÃO DE FÁCIES E SISTEMAS DEPOSICIONAIS 

O registro da sucessão siliciclástica-carbonática aflorante do Graben Pimenta Bueno 

permitiu a identificação de vinte fácies sedimentares agrupadas em oito associações que 

indicam a recorrência de eventos glaciais sucedidos por condições de clima quente. No final 

do Criogeniano, foram depositados os diamictitos maciços e arenitos com dropstones (AF1). 

Estes depósitos são sobrepostos pelos carbonatos de capa, desenvolvidos em condições 

marinha rasa influenciada por onda (AF2), os quais são sucedidos por espessos pacotes de 

siltitos avermelhados (AF3) formados durante o Ediacarano. O topo dessa sucessão é marcado 

por uma discordância erosiva com um hiato deposicional de aproximadamente 100 Ma de 

duração. A AF4 é caracterizada por diamictitos maciços, pelitos com dropstones e arenitos 

lobados interpretados como depósitos glácio-deltáicos. Depósitos pós-glaciais são 
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caracterizados por arenitos bem selecionado com estratificação cruzada hummocky/swaley e 

pelitos depositados respectivamente, em zonas de face litorânea inferior (AF5) e superior 

(AF6) dominadas por ondas e tempestades. Ritimitos arenito/pelito, acamamento wavy, linsen 

e arenitos com tidal bundle são atribuídos a processos de maré (AF7). Por fim, espessos 

pacotes de pelitos e arenitos com estratificação cruzada sigmoidal, por vezes maciços e 

bioturbados, são interpretados como depósitos lacustres/marinho restrito sujeitos a influxos de 

terrígenos (AF8). Estas associações são representadas na figura 6.2 e sumarizadas na tabela 

6.1 e serão detalhadas a seguir. 
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Figura 6.2 - Perfis litoestratigráficos da sucessão siliclástico-carbonática do Grabén Pimenta Bueno, NW da Bacia dos Parecis, porção sudeste do Estado de 

Rondônia 
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Tabela 6.1 – Fácies e processos sedimentares da sucessão siliciclástica-carbonática no G PB. 

FÁCIES SIGLA DESCRIÇÃO PROCESSO 

Doloboundstone com 

laminação microbial 

Dbm Dolomito fino com laminação microbial 

irregular e ondulada. Porosidade 

fenestral associada raramente preenchida 
por calcita espática. 

Precipitação por atividade 

bioquímica e trapeamento de 

partículas de lama carbonática 
induzida por atividade microbiana. 

Dolomudstone/dolopackstone 

peloidal com laminação 
plano-paralela 

Dp Dolomito fino com laminação plano 

paralela. Micro e macropelóides. 
Dissolutions seams.  

Precipitação carbonática com 

esporádico fluxo oscilatório com 

formação dos pelóides e 
macropelóides. 

Dolomudstone/dolopackstone 

peloidal com laminação 
quasi-planar 

Dq Dolomito fino com laminação quasi-

planar e truncamentos de baixo ângulo. 

Micro e macropelóides. Poros vug. 

Dolomita roemboédrica 

Fluxo oscilatório de alta velocidade e 

forte componente unidirecional. 

Dolomudstone/dolopackstone 

peloidal com laminação 

ondulada 

Do Dolomito fino com laminação ondulada. 

Micro e macropelóides. 

Alternância entre fluxo oscilatório e 

corrente unidirecional. 

Dolomudstone/dolopackstone 

peloidal com terrígenos e 
laminado 

Dt Dolomito fino com terrígenos. 

Laminação plano-paralela e ondulada. 
Micro e macropelóides 

Precipitação carbonática e 

decantação de siliclásticos finos em 
ambiente de baixa energia. 

Pelito maciço Pm Pelito arroxeado, maciço, camadas 

tabulares e lateralmente contínuas por 
dezenas de metros 

Deposição a partir de suspensão em 

ambiente com baixa energia. 

Pelito laminado Pl Pelito arroxeado com laminação plano-

paralela. Camadas tabulares e 

lateralmente contínuas por dezenas de 
metros 

Decantação por suspensão sob 

condições de baixa energia. 

Pelito laminado e maciço com 

dropstone 

Pld Camadas tabulares, centimétrica até 

métricas, laminadas, eventualmente 
maciço. Dropstones centimétricos   

Deposição a partir de suspensão. 

Rain out de detritos do degelo de 
icebergs. 

Siltito laminado Sl Siltito avermelhado laminado, 

localmente maciço. Forma camadas 

tabulares de espessura métrica, 

lateralmente extensa por centenas de 
metros 

Deposição a partir de suspensão em 

ambiente de baixa energia. 

Siltito/arenito laminado com 

dropstone 

SAl Camadas centimétrica e lenticulares de 

siltito/arenito fino com laminação plano-

paralela e cruzada. Seixos e clastos 
disseminados 

Deposição a partir de suspensão e 

tração. Chuvas de detritos por degelo 
de icebergs e plataformas de gelo. 

Ritmito arenito/pelito Rap Ritmito arenito/pelito laminado com 

acamamento wavy, linsen e flaser 

Alternância de tração e suspensão 

associada à migração de marcas 
onduladas por correntes de maré. 

Arenito maciço Am Arenito fino a grosso, maciço 

organizado em camadas métricas, 

lenticulares ou de geometria lobada. 

Dropstone disseminados, dump 

structures, falhas sinsedimentares e 
estruturas de sobrecarga 

Alto influxo de sedimentos e rápida 

deposição. Chuva de detritos (rain-

out) provenientes de icebergs e 

plataformas de gelo. Instabilidade 
por sobrecarga e liquefação. 

Arenito maciço com 

dropstone 

Amd Camadas centimétricas de arenito de 

granulametria, fina a média, maciços, 
exibindo seixos e clastos disseminados 

Elevado influxo de sedimentos, 

rápida deposição. Chuvas de detritos 
a partir do degelo de icebergs. 

Arenito com laminação 

cruzada 

Alc Camadas tabulares de arenito fino a 

médio com laminação cruzada 

cavalgante. Ocorrem associado aos lobos 
sigmoidais 

Migração de marcas onduladas em 

condições subaquosas com elevada 
taxa de sedimentos em suspensão. 

Arenito com laminação plano-

paralela 

Ap Camadas tabulares de arenito fino a 

médio com laminação plano-paralela, e 

localmente truncamentos de baixo 

ângulo. Lineação de partição 

Fluxo oscilatório, dominantemente 

unidirecional em regime de fluxo 
superior. 
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Tabela 6.1 - (Continuação) 

Arenito com estratificação 

cruzada hummocky 

Ah Arenitos finos a médios dispostos em 

camadas lenticulares, onduladas (pinch-

and-swell) com espessura de até 0,6m e 

internamente com estratificação cruzada 

hummocky, e lateralmente truncamento 

de baixo ângulo 

Fluxo combinado dominantemente 

oscilatório produzido por ondas de 
tempestade. 

Arenito com estratificação 

cruzada swaley 

As Camadas amalgamadas de arenitos finos 

a médios, bem selecionados com 

estratificação cruzada swaley que 

lateralmente passam para laminação 

plano-paralela e truncamentos de baixo 
ângulo 

Fluxo combinado dominantemente 

oscilatório, associada a ocorrência de 

ondas de tempestade. Deposição por 
fluxo em lençol (flat bed). 

Arenito com estratificação 

cruzada tabular/tangencial 

At Arenitos avermelhados, finos a médios, 

com estratificação cruzada tangencial. 

Sets de pequeno a médio porte. Mud 

drapes recobrem e delimitam os foresets. 

Intraclastos centimétrico na base dos 
foresets 

Migração de formas de leito sob 

fluxo dominante de maré com 

recorrente interrupção do fluxo e 

deposição de argila por decantação. 

Retrabalhamento e fragmentação de 
camadas argilosas. 

Arenito com estratificação 

cruzada sigmoidal 

Asg Arenitos finos a grossos com 

estratificação cruzada sigmoidal. Forma 

camadas centimétrica a métricas de 
geometria lobada 

Deposição por corrente trativas em 

regime de fluxo superior com rápida 
desaceleração da energia. 

Diamictito maciço Dm Diamictito maciço, matriz suportado, 

clastos facetados e estriados de 

composição e dimensões variadas. 

Lentes de arenito boudinados 

Chuva de detritos provenientes de 

icebergs e plataformas de gelo. 
Fluxo gravitacional de massa. 

Tabela 6.2 - Associações de fácies da sucessão siliciclástica-carbonática do GPB  

ASSOCIAÇÃO DE FÁCIES FÁCIES UNIDADE LITOESTRATIGRÁFICA 

AF8 - Lacustre deltaico   Asg, Am, Alc, Pm 

Formação Pimenta Bueno 

AF7 - Submaré At, Ap, Alc, Rap, Pl 

AF6 - Shoreface superior As, Ap 

AF5 - Shoreface inferior Ah, Ap, Alc, Pl 

AF4 - Glácio-marinho /Glácio-

deltáico 
Dm, Am, Asg, Alc, Sl, Pld 

AF3 - Lacustre Dt, Sl 
Formação Espigão d’Oeste 

AF2 - Plataforma marinha rasa Dbm, Dp, Dq, Do 

AF1 - Glácio-marinho  Dm, Am, Sal Formação Cacoal 

6.1.3 - FORMAÇÃO CACOAL 

6.1.3.1 - Associação de Fácies (AF1): Glácio-marinho  

A associação de fácies 1 (AF1) foi identificada em afloramentos ao longo das frentes 

de lavra da mina de calcário da Companhia de Mineração de Rondônia – CMR, município de 

Espigão d’Oeste, Estado de Rondônia (Figura 1.1). Esta associação de fácies ocorre em 

camadas lenticulares, sub-horizontais com espessura máxima de até 5m e recobrem 

discordantemente rochas sieno e monzograníticas de idade paleo-mesoproterozoica que 

compõem o embasamento cristalino do Graben Pimenta Bueno (Figura 6.2). A AF1 consiste 
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em diamictitos maciços (fácies Dm), siltitos/arenitos laminados (fácies SAl) e arenitos 

maciços (fácies Am) ambas contendo seixos e clastos pingados (dropstones) disseminados. A 

fácies Dm compreende diamictitos sustentados por matriz argilo-arenosa (areia fina à média) 

de coloração cinza esverdeada, podendo apresentar cores avermelhadas e/ou arroxeadas 

(Figura 6.3A e 6.3B). Os diamictitos são mal selecionados, contendo clastos angulosos a 

subarredondados de granulometria diversa, compreendendo desde seixos até blocos e 

matacões de dimensões métricas (Figura 6.4A e 6.4B). A composição dos clastos é variável e 

incluem fragmentos de granitos, gnaisses, xistos, rochas vulcânicas básicas, riolitos, arenitos, 

quartzitos e outros litotipos indiferenciados (Figura 6.4C). Destaca-se a presença de clastos 

facetados (Figura 6.4C) com formas de “ferro de engomar” e clastos estriados (Figura 6.4D).  

Associado a fácies Dm ocorrem as fácies SAl e Am. A fácies SAl é constituída por 

siltitos e arenitos finos de coloração esbranquiçada, compondo camadas com espessura 

centimétrica e geometria lenticular, apresenta laminações plano-paralelas e laminações 

cruzadas contendo grânulos e seixos pingados de composição semelhante aos encontrados nos 

diamictitos e que por vezes interrompem e deformam as laminações (Figura 6.3E). A fácies 

Am é formada por arenitos finos esbranquiçados, geralmente lenticulares com poucos metros 

de comprimento e de espessura centimétrica, contendo seixos e clastos centimétricos 

disseminados (Figura 6.3F).  
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Figura 6.3 - Diamictito glácio-marinho da AF1 situados na mina de calcário da CMR. A) e B) 

mostrando os aspectos gerais do diamictito de matriz argilo-arenoso de coloração arroxeada e em 

destaque, clastos de composição e dimensões variadas (linhas brancas tracejadas; Gn - gnaisse; Gr - 

granito).  

Gr 

Gr 

Gn 
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Figura 6.4 - Fácies glaciomarinhas descritas na AF1. A) Bloco métrico de rocha granítica; B) Bloco de 

rocha metamórfica, em B’notar a foliação da rocha; C) Seixos e clastos centimétricos de composição 

diversa observados nos diamictitos da fácies Dm, notar a presença de bordas facetadas e com formas 

de ferro de engomar; D) Clasto indiferenciado exibindo estrias; E) Contato entre os fácies Am e Sal, 

com destaque para a de seixos e clastos disseminados ao longo das laminações; F) Fácies Am exibindo 

clasto centimétrico de rocha vulcânica disseminado.  
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Interpretação 

Os depósitos da AF1 são interpretados como depósitos glácio-marinhos influenciados 

por processos de chuva de detritos (rain-out), responsável pela formação de espessos pacotes 

de diamictitos maciços (Eyles et al. 1985). A preservação do registro de sistemas glacias 

antigos é difícil devido ao seu baixo potencial de preservação, e a maioria daqueles 

reconhecidos atualmente, consistem em depósitos acumulados em mares antigos (Eyles 1993; 

Eyles & Eyles 2010). Depósitos glaciais, comumente estão associados com depósitos gerados 

por outros ambientes, sobretudo rios, lagos, plataformas continentais e encostas, muitas vezes 

cabendo as geleiras o papel de agente de transporte de grandes volumes de sedimentos para os 

sítios deposicionais de bacia marinha ou lacustre, onde estes sedimentos serão retrabalhados 

por processos sedimentares não glaciais (Eyles & Miall 1984; Eyles & Eyles 1992; Eyles & 

Eyles 2010). Diamictitos são muito comuns numa variada gama de ambientes deposicionais, 

este fato, torna praticamente impossível a inferência ambiental analisando um único 

afloramento, além de torná-la algumas vezes falha e imprecisa, portanto, a interpretação de 

seu real ambiente deposicional passa por uma análise faciológica e o contexto estratigráfico 

acima e abaixo deste depósito (Walker 1992; Eyles & Eyles 1992).  

A sucessão aqui investigada, é sobreposta em contato direto com os dolomitos da AF2 

e a natureza do contato, deformado e ondulado, sugere a rápida deposição dos carbonatos 

sobre os sedimentos glaciais não consolidados (Nogueira et al. 2003; Soares et al. 2013). 

Depósitos glaciais são caracterizados por sua elevada imaturidade textural e mineralógica, 

devido a incapacidade do gelo em selecionar as partículas que transporta. A elevada 

quantidade de clastos, juntamente com sua diversidade litológica nos diamictitos sugere a 

abrasão de rochas do embasamento e de depósitos sedimentares adjacentes. A presença de 

clastos facetados, polidos e estriados é atribuída a abrasão das partículas entre si e com o 

substrato durante o transporte (Eyles & Eyles 1992). O avanço da geleira sobre seixos e 

matacões alojados no substrato produz clastos com forma de “ferro de engomar”. O processo 

abrasivo durante o deslocamento da geleira gera também parte da matriz argilo-arenosa que 

sustenta o arcabouço. Ao término da glaciação, a retração dos mantos de gelo teria 

proporcionado o surgimento de ambientes de plataforma sujeitos a atuação de correntes 

fracas, permitindo o acúmulo de arenitos e siltitos contendo grânulos e seixos pingados 

(dropstone). A presença de dropstones disseminados nesses depósitos são interpretados como 

produtos de degelo de icebergs e ice-rafted (Brodzikowski & Van Loon 1987; Brodzikowski 

& Van Loon 1991; Eyles & Eyles 1992; Nichols 2009; Eyles & Eyles 2010). 
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6.1.4 - FORMAÇÃO ESPIGÃO D’ OESTE  

6.1.4.1 - Associação de Fácies 2 (AF2): Plataforma marinha rasa 

A AF2 foi descrita em afloramentos na mina de calcário da Companhia de Mineração 

de Rondônia – CMR (Figura 1.1). Esta associação é composta por doloboundstones e 

dolomudstones/dolopackstones peloidais, finamente laminados, de coloração dominantemente 

rosada, dispostos em camadas tabulares de até 8 m de espessura, lateralmente contínuas por 

centenas de metros, e com mergulhos suaves variando entre 8º a 15º para SE. A microfácies 

doloboundstone com laminação microbial (fácies Dbm), corresponde a porção basal da capa 

carbonática, sobrepondo direta e discordantemente os diamictitos glácio-marinhos descritos 

anteriormente na AF1 (Figura 6.5A e 6.5B). O contato é irregular e ondulado nos primeiros 

metros, com reentrâncias e domos de geometria convexa para baixo com cerca de 0,3 a 0,5 m 

de altura e diâmetro de 0,5 à 0,7 m que gradam para camadas horizontais e sub-horizontais 

com laminações planares milimétricas à centimétricas a medida em que se afasta da zona de 

contato (Figura 6.5A e 6.5B). Quando observado em planta, são caracterizadas por 

ondulações ou dobras suaves, côncavas e convexas, desarmônicas e com eixos axiais 

curvados (Figura 6.5C).  

Ao microscópio a microfácies Dbm é caracterizada por uma alternância milimétrica de 

laminações claras e escuras, dispostas de maneira horizontal e sub-horizontal, lateralmente 

contínuas, por vezes irregulares e onduladas (Figura 6.6A). As laminações mais escuras são 

menos espessas, geralmente com espessura máxima de 500 µm e compostas por dolomita 

microcristalina além de micro (< 200 µm) e macropelóides (> 200 µm) (Figura 6.6B), 

enquanto que as laminações de coloração mais clara, são mais espessas, podendo alcançar 

1200 µm de espessura, e são formadas por cristais de dolomita microespática (Figura 6.6C). 

Os pelóides são geralmente bem selecionadas, subarrendados e arredondadas, dominando 

formas elípticas e esféricas, e subordinadamente ovóides, podendo ocorrer isolados ou como 

partículas agregadas resultando em uma textura grumosa, dificultando sua caracterização 

individual. Porosidade fenestral de formas irregulares e tamanhos entre 400 à 800 μm ocorre 

associada as laminações microbianas seguindo uma orientação paralela a estas e são 

parcialmente preenchidas por cimento de calcita espática (Figura 6.6.D). Quartzo autigênico 

com faces subédricas, retilíneas, e internamente com inclusões de dolomita ocorrem de 

maneira esporádica na fácies Dbm (Figura 6.6E).  
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Figura 6.5 - Limite inferior da Formação Espigão d’Oeste. A) Zona de contato deformado e ondulado 

(setas pretas) entre os depósitos glácio-marinhos da AF1 (Formação Cacoal) e os dolomitos de capa da 

AF2 (Formação Espigão d’Oeste); B) Representação esquemática, notar as protuberâncias basais de 

geometria convexa para baixo e reentrâncias (fácies Dbm) que gradam verticalmente para dolomitos 

com laminação plano-paralela (fácies Dp); C) Vista em planta da deformação na base da capa 

carbonática. 
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Figura 6.6 - Fácies/microfácies doloboundstone com laminação microbial (fácies Dbm). A) 

Laminação fina e irregular, caracterizada por dolomita xenotópica (cor clara) alternada por porções 

micríticas com abundantes pelóides; B) Detalhe das laminações (linhas tracejadas), notar a presença de 

pelóides aglomerados (setas brancas) compondo as laminações; C) Cristais anedrais e subedrais de 

dolomita microspática. D) Poros fenestrais concordantes e associados as laminações da fácies Dbm; E) 

Quartzo autigênico, exibindo faces retas e bem desenvolvidas e internamente ocorrem inclusões de 

dolomita (setas brancas).  

Na porção intermediária e superior da AF2 predominam dolomudstone/dolopackstone 

peloidal com laminação plano-parelela (fácies Dp), dolomudstone/dolopackstone peloidal 

com laminação ondulada (fácies Do) e dolomudstone/dolopackstone peloidal com laminação 

quasi-planar (fácies Dq). A facies Dp é caracterizada por camadas tabulares de dolomito de 
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coloração rosada (Figura 6.7A), finamente laminado exibindo laminações plano-paralelas 

milimétricas (Figura 6.7B). Em direção a porção superior da AF2, ocorre camadas 

centimétricas de dolomudstone/dolopackstone peloidal exibindo laminações suavemente 

onduladas (fácies Do) podendo gradar lateralmente para laminação com plana e com 

truncamentos de baixo ângulo (Figura 6.7C). A fácies Dq é formada por 

dolomudstones/dolopackstones rosados caracterizados pela presença de laminação quasi-

planar que gradam lateralmente para truncamentos de baixo ângulo comumente inferiores < 

5° (Figura 6.7D). Associado a fácies Dq ocorrem acumulações lenticulares de macropelóides 

(Figura 6.7E).  

As laminações são constituídas por alternância milimétrica entre bandas mais 

delgadas, com cerca de 600 µm espessura, caracterizadas por micrito e micropelóides 

aglomerados com pouco ou nenhum cimento interpeloidal (Figura 6.8A), e laminações mais 

espessas com espessura de até 2000 µm, contendo micro e macropelóides separados por 

cimento xenotópico de dolomita interpeloidal (Figura 6.8B). Macropelóides constituem 

aglomerado de micropelóides (Figura 6.8C), são esféricos e subesféricos e variam de 5 a 2 

mm de diâmetro, formando lentes entre as laminações com truncamentos (facies Dq). 

Porosidade do tipo vug, exibindo formas irregulares e dimensões variando entre 50 à 120 µm, 

e raramente poros interpeloidais (< 30 µm), ocorrem associadas as laminações mais espessas 

(Figura6.8D). Cristais euédricos de dolomita podem preencher total ou parcialmente estes 

poros (Figura6.8E). Além disso, calcita espática, óxido-hidróxido de ferro e quartzo 

autigênico, são outros tipos de cimento. Argilo minerais, normalmente impregnados por 

óxidos de ferro, são restritas aos planos de estilólitos. 

Interpretação 

A associação de fácies 2 é interpretada como produto da deposição em ambiente de 

plataforma marinha rasa sob influência de ondas. A ocorrência de níveis finamente laminados, 

com fábrica peloidal e porosidade fenestral associada a fácies Dbm, sugere a precipitação 

carbonática induzida por atividade microbiana (James et al. 2001; Pruss et al. 2010). Estas 

estruturas, seriam formadas pela captura e aprisionamento de partículas carbonáticas por 

esteiras microbianas formados por cianobactérias (Nogueira 2003; Pruss et al. 2010; Sansjofre 

et al. 2014). Bioconstruções com elevada quantidade de pelóides, são reconhecidas em muitas 

capas carbonáticas ao redor do mundo (James et al. 2001; Halverson et al. 2004; Corsetti & 

Grotzinger 2005; Hoffmam 2011; Bosak et al. 2013). As lâminas micríticas ou intervalos 

escuros (biofilmes), são provavelmente resultado de atividade microbiana, enquanto que os 
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intervalos mais claros correspondem a períodos de baixa atividade ou inatividade bioquímica 

(Pruss et al. 2010; Bosak et al. 2013). A ocorrência de porosidade fenestral concordante as 

laminações, pode ser atribuída desidratação de gás devido à degradação da matéria orgânica 

(Hardie 1977; Shin 1983; Tucker 1991). A presença de porosidade fenestral, apesar de ser 

considerada como diagnóstica de ambientes de perimaré (Shin 1983; Kendall & Warren 1987) 

não foi aqui utilizada devido à ausência de outros indícios atribuídos a este ambiente, tais 

como, gretas de dissecação e moldes evaporíticos associados aos estromatólitos. Para 

Nogueira (2003) e Sansjofre et al. (2014) estes estromatólitos se desenvolveram no contexto 

de plataforma marinha, abaixo da ação de ondas de tempestade, porém dentro da zona 

eufótica. As fácies de dolomudstones/dolopackstones com laminação plano-paralela, quasi-

planar e truncamento de baixo ângulo, reportam a ambientes onde predominam uma 

alternância de suspensão e fluxos oscilatórios produzidos pela ação de ondas. A presença de 

macropelóides associado às laminações com truncamentos de baixo ângulo sugerem ambiente 

de águas relativamente agitadas. A ocorrência de pelóides bem preservados é atribuída a 

rápida cimentação (Soares 2012).  
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Figura 6.7 - Fácies dolomudstone/dolopackstone da AF2. A) Afloramento de dolomitos rosados com 

laminação plano-paralela (fácies Dp1) encontrados nas frente lavra da mina da companhia de 

mineração de Rondônia – CMR; B) Detalhe dos dolomitos da fácies dolomudstone/dolopackstone com 

laminação plano-paralela (fácies Dp); C) Laminação suavemente ondulada com truncamentos de baixo 

ângulo; D) Dolumudstone/dolopackstone com laminação quasi-planar e truncamentos de baixo ângulo 

(fácies Dq); E) Representação gráfica de D, com destaque para as laminações e truncamentos de baixo 

ângulo (fácies Dq) e lente formada pelo acúmulo de macropelóides (Mp) associado a laminações 

quasi-planar e estilólitos (St). 
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Figura 6.8 - Dolomudstone/dolopackstones da AF2. A) Aspecto laminado da fácies formada pela 

intercalação entre dolomudstone caracterizado por micrito e micropelóides aglomerados com pouco ou 

nenhum cimento interpeloidal e dolopackstone formado por micro e macropelóides separados por 

cimento xenotópico de dolomita interpeloidal (setas brancas); B) Micro e macropelóides (Mp) 

separados por cimento xenotópico de dolomita interpeloidal (setas brancas); C) Aglomerados de 

pelóides formando textura grumosa; D) Macropelóide com cimento dolomítico intrapartícula (setas 

brancas). E) Porosidade vug (setas brancas) parcialmente preenchida por dolomita romboedral (D); F) 

Dolomita romboedral (D) e micrito preenchndo poro. 
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6.1.4.2 - Associação de Fácies 3 (AF3): Laguna 

A associação de fácies 3 (AF3) foi descrita em frentes de lavra de calcário da CMR, 

nos arredores do município de Espigão do Oeste. Esta associação possui cerca de 10 m de 

espessura e forma camadas tabulares e lateralmente continuas por centenas de metros. O 

contato entre a AF2 e AF3 é gradacional, caracterizado pelo aparecimento dos dolomitos 

rosados e subordinadamente acinzentados intercalado com níveis pelíticos de coloração 

enegrecida, constituindo a fácies dolomudstone/dolopackstone peloidal com terrígenos (fácies 

Dt) (Figura 6.9A e 6.9B). Horizontes milimétricos de calcita fibrosa ocorrem associados aos 

depósitos da fácies Dt. No topo das camadas de ritmitos marcas onduladas podem ser 

encontradas. Em direção ao topo da sucessão ocorre o aumento do conteúdo de siliciclásticos, 

evidenciado pelos depósitos de siltitos avermelhados com laminação plano paralela (fácies Sl) 

(Figura 6.9C). Nos dolomitos, laminações plano-paralela (Figura 6.9A), localmente ondulada 

(Figura 6.9B) são suas principais estruturas. As laminações são formadas pela alternância 

milimétrica de dolomita microcristalina (< 10 µm) e bandas de dolomita microespática 

constituída por cristais subtranslúcidos com dimensões variando entre 10 à 20 µm (Figura 

6.9D). Micro (<20 µm) e macropelóides (> 20µm) são os principais constituintes do 

arcabouço da rocha (Figura 6.9E). Os pelóides são micríticos, comumente subarredondadas e 

arredondadas, apresentam formas esféricas, elipsoidais e ovóides, podendo ocorrer isolados 

ou ainda aglomerados (textura grumosa). O cimento interpeloidal é caracterizado por cristais 

de dolomita xenotópica. Quartzo, feldspato potássico, plagioclásio, chert, micas, e argilo 

minerais ocorrem associados e concordantes as laminações (Figura 6.9F) e/ou ainda, 

comncentrados em planos de dissolução (Figura 6.9G). Poros interpartícula, e principalmente 

poros vug, são os mais abundantes e geralmente preenchidos por romboedros de dolomita e 

por cristais equigranulares de calcita espática. Sílica microcristalina também pode estar 

associada e ocorrer como preenchimento destes poros. 

Interpretação 

A ocorrência de camadas tabulares, lateralmente contínuas por centenas de metros, 

formadas por intercalações rítmicas de espessura milimétricas constituída por dolomito-siltito 

sucedidos por siltitos avermelhados com laminação plano paralela, são sugestivos de 

condições deposicionais de ambientes de baixa energia, tais como ambientes 

lacustres/marinho restrito desenvolvidos após o recuo das geleiras. A grande quantidade de 

pelóides constituídos por dolomita microcristalina e lama carbonática nos dolomudstone pode 
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estar associado a processos bionduzidos a partir da atividade de bactérias redutoras de sulfato 

(Riding 2000; James et al. 2001; Renaut & Gierlowski-Kordesk 2010; Soares 2012). A 

alternância entre finas camadas caracterizados por dolomudstones separadas por 

siltitos/pelitos marrons e avermelhados associados com marcas onduladas no topo podem 

representar correntes de turbidez dentro de ambientes lacustres (Kennedy 1996; Williams et 

al. 2008). A presença de horizontes milimétricos de calcita fibrosa é interpretada como 

produto de ciclos evaporíticos. No topo da sucessão a ocorrência de um espesso pacote de 

terrígeno, indica um significativo aumento do influxo de material siliciclástico para o sítio 

deposicional, o que possivelmente inibiu a precipitação de lama carbonática.  
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Figura 6.9 - Depósitos da AF3. A) Fácies Dt com laminação plano-parela; B) Fácies Dt com 

laminação ondulada (seta branca); C) Siltitos avermelhados com laminação plano paralela; D) 

Pelóides individualizados por cimento equidimensional de dolomita xenotípica (setas brancas); E) 

Detalhe de macropelóide (Mp); F) Dolomito com níveis de grãos terrígenos; E) Planos de dissolução 

(setas brancas) contendo terrígenos. (Ch – chert, Ms – muscovita, Qt – quartzo, Fk – feldspato 

potássico). 
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6.1.5 - FORMAÇÃO PIMENTA BUENO 

6.1.4.1 - Associação de Fácies 4 (AF4): Glácio-marinho/glácio-deltaico 

A associação de fácies 4 (AF4) é caracterizada por diamictitos, pelitos e arenitos que 

afloram descontinuamente ao longo da rodovia estadual RO-482 e nas proximidades do 

município de Espigão do Oeste e Pimenta Bueno (Figura 1.1). Esta associação representa a 

porção basal da Formação Pimenta Bueno, e assenta sobre os depósitos de plataforma 

carbonática e laguna, respectivamente, representados pela AF2 e AF3 da Formação Espigão 

d’Oeste (Figura 6.2). O contato entre as duas unidades é caracterizado por uma superfície 

discordante e erosiva que aflora na borda nordeste do Grabén Pimenta Bueno.  

A AF4 compreende as fácies de diamictitos maciços (Dm), arenito com estratificação 

cruzada sigmoidal (Asg), arenito maciço (Am), arenito com laminação cruzada cavalgante 

(Alc), siltito laminado (Sl) e pelito laminado e maciço com dropstones (Pld). A fácies Dm é 

composta por matriz síltico-argilosa de coloração arroxeada (Figura 6.10A), sustentando 

clastos angulosos e subangulosos (Figura 6.10B), raramente arredondados, por vezes, 

facetados, estriados e fraturados (Figura 6.10C) com dimensões e composição diversificadas, 

distribuídos sem orientação preferencial na matriz. A dimensão dos clastos varia desde 

milimétrica até centimétrica (>10 cm de diâmetro) e sua composição inclui fragmentos de 

granitos (Figura 6.10A), gnaisses, xistos, arenitos, siltitos (Figura 6.10B), rochas vulcânicas 

básicas, além de e outros litotipos indiferenciados. Associado aos diamictitos da fácies Dm 

ocorrem as fácies Pld e Sl. A fácies Pld é constituída por espessos pacotes pelíticos de cor 

arroxeada, laminados e eventualmente maciços, comumente exibindo proporções variadas de 

clastos e seixos caídos pingados centimétricos (Figura 6.10D). Os clastos disseminados 

presentes na fácies Pld tem composição semelhante aos encontrados na fácies Dm. A fácies Sl 

é caracterizada por camadas tabulares centimétricas e geralmente exibindo extratificação 

plano-paralela, ocasionalmente com dropstones centimétricos (Figura 6.10E). Lentes de 

arenito fino maciço boudinadas com comprimento máximo de até 6m e espessura variando 

entre 0,15 à 0,6m são encontrados imersos na fácies Dm (Figura 6.11A e 6.11B).  

Sobrepondo em contato gradual as fácies Dm, Sl e Pld, ocorrem camadas de arenitos 

finos a grossos com geometria lobada, podendo exibir intercalações com corpos lenticulares 

de pelitos da fácies Pld, formando ciclos com padrões caracterizados pelo aumento da 

granulometria (coarsening upward) e aumento da espessura das camadas de arenito em 

direção ao topo da sucessão (thickening upward) (Figura 6.11A). Internamente os lobos são 

formados predominantemente por arenitos maciços (fácies Am) e de maneira subordinada por 
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arenitos com estratificação cruzada sigmoidal (Asg) (Figura 6.11A e 6.11C). A fácies Asg é 

constituída por arenitos finos a grossos, agrupados em cosets com espessura entre 20-80 cm 

de espessura e foresets de baixo ângulo na sua parte inferior (Figura 6.11C). Localmente, na 

base dos lobos, podem ocorrer camadas centimétricas de arenitos finos de coloração 

esbranquiçada, quartzosos, composto por grãos subangulosos de granulação fina e bem 

selecionados, exibindo laminações cruzadas cavalgantes (fácies Alc). Pequenas 

lenticularizações e acúmulos de areias grossas e conglomeráticas (dump structures), além de 

seixos e clastos centimétricos disseminados na forma de dropstones (Figura 6.11D e 6.11E) 

são observadas dentro dos lobos sigmoidais. Falhas subverticais de rejeito centimétrico e de 

natureza sinsedimentar, e estruturas deformacionais associadas a escape de fluidos são 

observadas na base das camadas (Fgura 6.11F).  

 

Figura 6.10 - Diamictitos maciços e pelitos da AF4. A) Fácies Dm apresentando matriz síltico-argilosa 

de coloração arroxeada, sustentando clastos angulosos e subangulosos, com destaque para a presença 

de clastos de variadas dimensões e composição; B) Fácies Dm com clasto subangulosos de siltito (Sl); 

C) Fragmento de rocha granítica facetado e fraturado; D) Clasto centimétrico de rocha vulcânica 

disseminado na fácies Pld; E) Siltito laminado (fácies Sl).   
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Figura 6.11 - Depósitos de deltas de degelo (melt-out delta). A) Lobos sigmoidais progradacionais sobrepondo os diamictitos glacias (Dm); B) Lentes de 

arenito maciço deformado (linha pontilhada) dentro dos diamictitos maciços (Dm) sobrepostos por camadas de arenitos maciços (Am). C) Detalhe mostrando 

arenitos com estratificação cruzada sigmoidal; D) e E) Acumulações de arenitos grossos (dump structures) dentro dos lobos sigmoidais; F) Falha 

sinsedimentar de pequena escala.       
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Interpretação 

Os depósitos da AF4 são interpretados como depósitos glácio-marinhos/glácio-

deltáicos desenvolvidos durante ciclos de avanço e recuo da geleira e/ou alternância de 

períodos de maior e menor descarga de água de degelo. A presença de extensos depósitos de 

diamictitos maciços, intercalados com lobos deltaicos descritos na AF4, além de pelitos com 

quantidade variável de clastos disseminados são atribuídos ao derretimento de plataformas de 

gelo flutuantes (ice-raft) ou icebergs que liberam os sedimentos incorporados pelo gelo (rain 

out) (Eyles et al. 1985; Powell 1990; Eyles 1993; Eyles & Eyles 2010). Depósitos de rain out 

são bem conhecidos em uma variada gama de ambientes, desde lagos a ambientes glácio-

marinhos (Brozdzikowski & Van Loon 1991). Apesar da considerável dificuldade em se 

distinguir ice-raft deposits de ambientes lacustres daqueles depositados em ambiente marinho, 

estes últimos, são incomparavelmente mais extensos e espessos (Brozdzikowski & Van Loon 

1991). Dessa forma, os diamictitos e pelitos descritos na AF4 são interpretados como 

resultado de processos de chuva de detritos, em condições marinhas dada sua ampla 

ocorrência e espessura considerável dessa associação.  

Diamictitos com lentes de arenito maciço deformada e rompida são evidências de 

ressedimentação por deslizamento ou escorregamento de massa (slumps). Estes processos 

ocorrem devido à remobilização de depósitos preexistentes declive abaixo, quando o limite 

suportado pela gravidade é ultrapassado. Neste caso, a deformação também pode ter sido 

causada pela densa carga sedimentar depositada abruptamente (ambiente glácio-marinho 

proximal). A relação estratigráfica indicada pela presença de diamictitos sobrepostos 

gradualmente por lobos sigmoidais progradantes, sugerem que o ambiente deposicional foi 

influenciado pela variação da energia associada ao aumento ou diminuiação de descarga de 

água proveniente da fusão do gelo em uma frente delta (Eyles & Eyles 2010). O aumento 

granulométrico (coarsening upward) e o espessamento ascendente (thickening upward) das 

camadas de areia associada ao padrão geométrico em forma de lobo sigmoidal, pode indicar o 

aumento do suprimento sedimentar das fontes alimentadoras desta fácies, provavelmente 

indicando um empilhamento progradacional. A deposição por correntes subaquosas de água 

de degelo envolve fluxos contínuos de alta energia, que depositam a fração mais grossa sob a 

forma de lobos (Assine & Vasely 2008). A presença de laminações cruzadas na base dos 

lobos sigmoidais indica que os sedimentos foram transportados não somente como suspensão, 

mas também como carga de fundo sendo rapidamente depositadas (Brozdzikowski & Van 



47 

 
 

Loon 1991). Essa fácies registraria momentos de aumento súbito da descarga, provavelmente 

num contexto deltaico alimentado por água de degelo. 

6.1.4.2 - Associação de Fácies 5 (AF5): Face litorânea inferior dominada por tempestade 

O registro da associação de fácies 5 (AF5) foi descrita nas margens da rodovia RO-

482 (Figura 1.1A) onde alcançam cerca 7 metros de espessura e compreende depósitos 

heterolíticos formados por pelitos e arenitos intercalados (Figura 6.12). Em direção ao topo da 

associação há o aumento da razão arenito/pelito, bem como na granulometria do sedimento. 

Os depósitos da AF5 são lateralmente contínuos por centenas de metros e exibem camadas 

onduladas e/ou lenticulares (plano-côncavas), localmente modificada por falhas, que por 

vezes causam descontinuidades e deslocamentos centimétricos do acamamento original 

(Figura 6.12). Os arenitos possuem coloração avermelhada, granulometria fina a média, bem 

selecionados, subarredondados a arredondados, arranjados em camadas com espessura de até 

0,6 m e individualizados por camadas de pelitos arroxeadas, comumente laminadas que 

variam desde camadas milimétricas até centimétrica de espessura (Figura 6.12).  

A AF5 é composta dominantemente pela fácies arenito com estratificação cruzada 

hummocky (Ah) e subordinadamente, pelas fácies arenito com estratificação plano-paralela 

(Ap), arenito com laminação cruzada cavalgante (Alc) e pelito laminado (Pl). Os arenitos 

formam camadas comumente em padrão pinch-and-swell (Figura 6.13A e 6.13B) e são 

internamente formados por estratificação cruzada hummocky (fácies Ah) que gradam 

lateralmente para estratificação plano-paralela (fácies Ap), podendo exibir truncamentos de 

baixo-ângulo (Figura 6.13C e 6.13D). Lineação de partição pode ocorrer associado aos 

arenitos da fácies Ap (Figura 6.14A). Marcas onduladas simétricas e assimétricas, por vezes, 

estão presentes no topo das camadas de arenito (Figura 6.14B e 6.14C). Associados a estas, 

ocorrem gretas do tipo sinerese (synaeresis crack) com morfologia irregular, formando 

feições poligonais irregulares (Figura 6.14D), incompletas (Figura 6.14E), sinuosas e também 

com geometria fusiformes e descontínuas (Figura 6.14F). A base das camadas de arenitos é 

ondulada e raramente marcas de sola (sole marks) podem ser observadas (Figura 6.14G). De 

maneira localizada, algumas camadas mais espessas de arenitos exibem estruturas associadas 

a deformação de sedimentos inconsolidados e semiconsolidados na forma de rompimento 

abrupto da camada de areia (Figura 6.14H) e estruturas de sobrecarga em forma tipo balls and 

pillows (Figura 6.14I). 
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Figura 6.12 - Depósitos heterolíticos e lateralmente contínuos formados por pelitos laminados (fácies Pl) intercalado com arenios finos com estratificação cruzada hummocky (fácies Ah) e estratificação plano-paralela 

(fácies Ap). 
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Figura 6.13 - Arenitos com estratificação cruzada hummocky. A) Camadas heterolíticas formadas por 

arenitos finos exibindo padrão em pinch and swell e pelitos intercalados. B) Representação 

esquemática de A; C) Detalhe da estratificação cruzada hummocky, notar a laminação interna 

arqueada; D) Representação esquemática de C.   
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Figura 6.14 - Principais características faciológicas dos depósitos da AF5. A) Fácies Ap com lineação 

de partição no topo da camada; B) Marca ondulada associada as camadas da fácies Ah; C) Marcas 

onduladas assimétricas desenvolvidas no topo das camadas de arenito; D) Gretas de contração com 

polígonos com faces irregulares; E) Gretas de contração formando polígonos incompletos; F) Gretas 

de contração de geometria fusiformes e descontínua; G) Marcas de sola (sole marks); H) Camadas de 

arenito maciço rompidas; E) Estruturas de sobrecarga do tipo ball-and-pillow. 
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Interpretação 

Os depósitos arenosos com espessura decimétrica, granulometria fina a media, com 

acamamento ondulado evidenciando adelgaçamento e espessamento sistemático das camadas 

de areia (pinch-and-swell) e internamente exibindo estratificação cruzada hummocky 

intercalados com camadas pelíticas foram interpretados como depósitos gerados a partir de 

fluxos dominantemente oscilatórios induzidos por ondas de tempestades episódicas (Harms et 

al. 1975; Dott & Bourgeois 1983; Duke 1985; Dumas & Arnot 2006).  

O aspecto heterolítico caracterizado pela intercalação entre camadas de pelitos e 

arenitos com estratificação cruzada hummocky sugerem a recorrência de eventos de 

tempestades. Adicionalmente, camadas de arenito fino e bem selecionado com laminação 

plano-paralela exibindo lineação de partição formada por transporte rápido de sedimento em 

regime de fluxo superior são associados a condições de tempestades. Durante os períodos pós-

tempestade e em condições de bom tempo, e de menor energia, foram depositadas as camadas 

de pelitos da fácies Pl (Dott & Bourgeois 1983). O aumento da razão arenito/pelito em 

direção ao topo dos tempestitos sugere ciclos de raseamento associado a progradação. A 

presença de deformação na interface arenito/pelito sugere que a deposição das camadas 

arenosas foi suficientemente rápida e com alta taxa de suprimento sedimentar para causar 

deformações em sedimentos não compactados por liquefação (Allen 1982).  

Embora incomum, a ocorrência de sineréses em depósitos plataformais siliciclásticos 

dominado por onda de tempo bom e tempestades tem sido documentada em diversas unidades 

de idades distintas ao redor mundo (Gehling 2000; Vakarelov et al. 2012; Eoff 2014; Tarhan 

et al. 2015). Gretas do tipo sinereses não requerem a exposição subaérea para sua formação e 

são formados na interface água sedimento ou dentro da camada (Plummer & Gostin 1981; 

Pratt 1998; Harazim et al. 2013). Apesar de sua abundância e da ampla utilização na 

interpretação de fácies, o mecanismo de formação dessa estrutura ainda é controverso e uma 

explicação largamente aceita é até agora ausente (Harazim et al. 2013). Segundo Plummer & 

Gostin (1981) a maioria das sineréses são formadas a partir da compactação dos sedimentos 

e/ou pela sobrecarga induzida pela sobreposição arenito/pelito. Para os depósitos da AF5 a 

presença de estruturas de sobrecarga formadas na interface arenito/pelito ocorre associadas a 

sineréses e corroboram esta ideia. Outro possível mecanismo gerador para gretas sineréses nos 

depósitos de face litorânea inferior dominada por tempestades registrados em Rondônia são as 

discutidas em Pratt (1998), o qual atribui esta estrutura a movimentos de massa causados por 

abalos sísmicos produzindo o efeito vibracional.  
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6.1.4.3 - Associação de Fácies 6 (AF6): Face litorânea superior dominada por tempestade 

A AF6 foi descrita nas margens da rodovia RO-482 onde alcançam cerca de 5 metros 

de espessura e algumas dezenas de metros de extensão lateral. AF6 compreende a fácies 

arenito com estratificação cruzada swaley (fácies As) e arenito com laminação plano paralela 

(fácies Ap). A fácies As é caracterizada por arenitos avermelhados de granulometria fina a 

média, bem selecionado, organizados em camadas comumente amalgamadas com espessura 

centimétrica, exibindo acamamento com topo e base ondulada em padrão pinch-and-swell e 

scours de pequena escala (Figura 6.15A). As estratificações cruzada swaley (fácies As) são de 

pequeno a médio porte caracterizadas por um comprimento de onda de até 4 m e 0,3 m de 

amplitude. Os foresets apresentam inclinação suave e laminação de baixo ângulo em geral 

inferiores a <15° (Figura 6.15B). Depósitos da fácies As gradam lateralmente para arenitos 

finos e bem selecionados com laminação plano-paralela e truncamentos de baixo ângulo 

(facies Ap).  

Interpretação 

A estratificação cruzada swaley é considerada uma variação da estratificação cruzada 

hummocky sendo intimamente associada a esta última e, portanto, considerada como 

diagnóstica de antigos depósitos de tempestades em condições marinhas rasas (Dott & 

Bourgeois 1983; Cheel & Leckie 1993; Datta et al. 1999). A presença de arenitos médios e 

bem selecionados contendo estratificação cruzada swaley (fácies As) são largamente 

atribuídas ao registro de ambientes marinhos rasos sujeitos a ação de ondas de tempestades 

(Leckie & Walker 1982; Duke 1985). A formação preferencial de swales e ocorrência 

esporádica de hummocky pode ser atribuída a baixa taxa de agradação devido a baixa razão 

deposição/transporte que normalmente ocorre em ambiente marinho raso durante tempestades 

(Dumas & Arnot 2006). A passagem lateral entre as estratificações cruzadas swales para 

laminações plano-paralelas (fácies Ap) e com laminações exibindo truncamentos de baixo 

ângulo, são atribuídos a ação de fluxos combinados associados a ondas de tempestades 

(Arnott & Southard 1990; Tucker 2003). A elevada razão arenito/pelito, com o predomínio de 

corpos arenosos amalgamados apresentando estratificação cruzada swaley com essas 

estruturas sugerem ambiente deposicional litorâneo proximal /superior, situado acima do nível 

de ação de ondas de tempo bom, influenciando por ação constante de ondas tempestades 

(Leckie & Walker 1982). 
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Figura 6.15 - Fácies litorânea dominada por ondas de tempestades. A) Arenitos com estratificação 

cruzada swaley (As) em camadas de geométria caracterizada por adelgaçamento e espessamento 

sistemático das camadas de areia e ainda para o desenvolvimento de pequenas scours (setas brancas) 

preenchidas por arenitos com laminação plano paralela; B) Truncamento de baixo ângulo com 

passagem gradual para laminações plano paralelas no topo.  

6.1.4.4 - Associação de Fácies (AF7): Submaré  

Esta associação compreende os depósitos descritos ao longo da rodovia estadual RO- 

482 (Figura 1.1). O registro da AF7 é constituído por uma sucessão de estratos tabulares, com 

topo e a base geralmente planas e retas, lateralmente contínuos por centenas (> 100 m) de 

metros e espessura máxima de cerca de 12 m, compostos por intercalações rítmicas de 

pelitos/arenito arroxeados e arenitos de coloração avermelhada, granulometria fina a média, 

subarredondados e mal selecionados (Figura 6.16). Falhas verticais e subverticais com rejeitos 
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centimétricos causam deslocamentos e interrupções do acamamento original. A AF7 é 

formada pelas fácies de pelito laminado (Pl), ritmitos arenito/pelito (Rap), arenito com 

estratificação cruzada tangencial (Atg), arenito com estratificação/laminação plano paralela 

(Ap) e arenito com laminação cruzada cavalgante (Alc). As fácies de pelitos laminados (Pl) e 

intercalações rítmicas e milimétricas da fácies arenito/pelito (Rap) são dominantes na porção 

inferior da associação e comumente exibem laminações plano paralelas e acamamento do tipo 

wavy, linsen, flaser (Figura 6.17C e 6.17D).  

Os estratos arenosos (master bedding) apresentam cerca de 0,6 m de espessura e são 

individualizados por camadas de pelitos (fácies Pl) e também por intercalações de 

arenito/pelitos (fácies Rap) (Figura 6.17C). Internamente predominam arenitos finos a médios 

com estratificações cruzadas tabulares e tangencias (Atg) (Figura 6.17D) com foresets que 

passam para laminações cruzadas de baixo ângulo na base e laminações plano paralela (fácies 

Ap) (Figura 6.17E). A presença de filmes de argila (mud drapes) ressalta os foresets dos 

estratos cruzados (tidal bundle). A abundância e espessura dos mud drapes variam dentro das 

camadas de arenito e mostram uma relação inversa com a espessura dos foresets. Mud drapes 

relativamente finos são observados nos intervalos com foresets mais espessos, a relação 

contraria também é observada, em intervalos de foresets mais delgados a espessura do mud 

drape é relativamente maior (Figura 6.17C). Intraclastos subarredondados e de dimensões 

centimétrica, apesar de raros, também podem ocorrer na base dos foresets. Marcas onduladas 

assimétricas e mais raramente simétricas são visualizadas nos arenitos finos e são 

caracterizadas por mud drapes nos foresets que ressaltam laminações cruzadas cavalgantes de 

base reta (Figura 6.17F) e subordinamente de base escavada (Figura 6.17G). 
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Figura 6.16 - Seção panorâmica dos depósitos de submaré da AF7. Notar a geometria tabular e grande extensão lateral das camadas arenito e pelito. 
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Figura 6.17 - Aspectos faciológicos gerais da AF7. A) Pelitos laminados; B) Pelitos com lentes de 

areia suavemente ondulada; C) e D) Acamamento heterolíticos caracterizado por intercalações rítmicas 

entre lâminas de arenitos e pelitos (fácies Rap); E) Estratos tabulares de arenitos da fácies Atg 

exibindo foresets tangencias e de baixo ângulo ressaltados por drapes de argila (setas brancas); F) 

Detalhe mostrando o par de areia e argila (tidal bundle); G) Arenito com laminação cruzada 

cavalgante recoberta por mud drapes. 
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Interpretação 

Os depósitos da associação de fácies 7 (AF7) são interpretados como registro de 

ambientes de submaré. A presença de camadas arenosas com ampla extensão lateral, 

alcançando centenas de metros e dominadas por fácies heterolíticas, caracterizadas pela 

repetição ritimica de arenitos e pelitos, sugere que a AF7 foi depositada sobre uma plataforma 

marinha rasa influenciada dominada por processos de maré (DeRaaf & Boersma 1971; Visser 

1980). Processos deposicionais relacionados a ação de correntes de maré são indicados pela 

presença de ritmitos com acamamento wavy, linsen, flaser, arenitos com estratificações 

cruzadas intercalada com lâminas de pelitos (tidal bundle), e mud drapes milimétricos a 

decimétricos recobrindo estratos arenosos. A frequente alternância rítmica da fácies 

arenito/pelito (fácies Rap) sugerem a alternância cíclica de sedimentação a partir de correntes 

trativas com períodos de deposição por suspensão. Camadas com esta característica, são 

denominados de depósitos heterolíticos por conter tanto sedimentos grossos e finos, e são 

muito comuns em ambientes de intermaré e estão presentes em alguns ambientes de submaré, 

tais como estuários e os deltas. Ritmitos arenito/pelito como os da fácies Rap, podem estar 

presentes em outros ambientes livres da influência das condições de maré, no entanto, a 

repetição ou ciclicidade dessa alternância e os acamamentos sugerem fortemente a ocorrência 

de marés. A ocorrência de mud drapes nos foresets da fácies Atg (tidal bundles) sugere a 

ocorrência de alternância entre correntes trativas e deposição por suspensão, associadas a 

oscilações em correntes de maré (Dalrymple 2010). Os bandamentos de maré se acumulam 

em uma sequência de estratos cruzados que exibem variações rítmicas na espessura da 

camada individual em virtude da assimetria de cada ciclo de maré sizígia e quadratura (Visser 

1980; Dalrymple 2010; Davis Jr. 2012).  

6.1.5.5 - Associação de Fácies 8 (AF8): Lacustre deltaico/marinho restrito 

Esta associação ocorre nos arredores do município de Cacoal é caracterizada pela 

ocorrência de arenitos e pelitos compondo camadas lateralmente contínuas por dezenas a 

centenas de metros formando morros e morrotes atingindo cerca de 50 m de altura (Figura 

1.1). A AF8 é formada pelas fácies arenito com estratificação cruzada sigmoidal (Asg), 

arenito maciço (Am), arenito com estratificação plano paralela (Ap), arenito com laminação 

cruzada cavalgante (Alc) e pelito maciço (Pm). 

 Os arenitos apresentam coloração marrom, granulometria muito fina a média, são 

moderadamente selecionados, formados por grãos de quartzo subarredondados e 
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subangulosos, e subordinadamente feldspatos. Formam camadas com cerca de 2,5 m de 

espessura, geometria de lobo sigmoidal, por vezes amalgamados, exibindo estruturação 

complexa e tabular maciça (Figura 6.18A). Internamente, os lobos são dominados pela fácies 

Asg com sets que variam de 10 a 40 cm de espessura, lateralmente contínuos, podendo gradar 

para laminação plano paralela e ondulada (facies Ap) (Figura 6.18B). A fácies Pm é formada 

por camadas de pelitos arroxeados, maciços, formando camadas com espessura centimétrica a 

decimétrica, intercalada aos lobos arenosos amalgamados das fácies Asg e Am e configurando 

ciclos coarsening upward de escala métrica de espessura. Arenitos finos a médios com 

laminação cruzada cavalgante ocorrem esporadicamente em camadas centimétricas, 

intercalados à fácies Pl. Nos arenitos finos das fácies Ap e Am destaca-se a presença de traços 

fósseis, considerados como pertencentes a icnofácies Skolithos, caracterizados por perfurações 

verticais, distribuídos de maneira paralela em forma de tubos cilíndricos ligeiramente 

inclinados e suavemente afunilados nas extremidades, não ramificados, sem exibir qualquer 

relação de interconexão, dimensões variando de 2 a 7 centímetros de comprimento e restritos 

nas camadas arenosas (Figura 6.18C e 6.18D).  

Interpretação 

Os depósitos da AF8 registram condições de deposição dominantemente formadas por 

processos de decantação em ambientes de baixa energia influenciados por influxos terrígenos 

que adentravam na bacia receptora. A presença de lobos sigmoidais com estrutura complexa e 

amalgamadas sugerem a presença de correntes trativas e suspensão, relacionadas a deposição 

de areia na forma de barras de desembocadura proximais em bacia com baixa inclinação e 

lâmina d’água rasa, por exemplo, uma laguna, lago ou mar epicontinental (Postma 1990; 

Nichols 2009; Renaut & Gierlowski-Kordesch 2010). A ocorrência de arenitos finos com 

laminação cavalgante cavalgante corroboram a atuação de processos trativos e de suspensão. 

A presença de camadas de arenito maciço apesar de não conclusiva, pode estar associada a 

rápida desaleração do influxo terrígeno ao entrar em ambientes deposicionais de baixa 

energia, e/ou em decorrência da intensa bioturbação que oblitera possíveis estruturas 

deposicionais formadas. Outra possibilidade para formação dessas camadas sem estruturação 

poderia ser atribuída a ocorrência de processos pós-deposicionais com liquefação e 

fluidificação, que produziriam feições de escapes de fluidos e ainda porpocionaria a geração 

do acamamento maciço, entretanto, não foram encontradas evidencias em que suportem esta 

interpretação.  
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Os icnofósseis Skolithos presentes na associação constituem elementos auxiliares para 

as inferências paleoambientais. Estes traços fósseis, são considerados como vestígios de 

habitação de organismos vermiformes de corpo mole que se alimentam de material em 

suspensão (Droser 1991; McIlroy & Garton 2004; Desjardins et al. 2010; Radley & Coram 

2015). A presença desses icnofósseis é largamente atribuída a ambientes marinhos e costeiro 

proximais, caracterizados por alta energia, sujeitos a atuação de ondas e correntes, com baixa 

quantidade de material em suspensão e substratos formados por partículas inconsolidadas 

(Pemberton et al. 1992; Desjardins et al. 2010; MacEachern et al. 2010). Entretanto, Skolithos 

podem ser encontrados em ambientes lacustres próximos a linha de costa e em barras de 

desembocadura em deltas (delta mouth bar) (Buatois & Mángano 1998; Buatois & Mángano 

2009).  
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Figura 6.18 - Aspectos litológicos da AF8. A) Lobos sigmoidais amagalmados formados por arenitos 

das fácies Asg e Ap; B) Camadas tabulares internamente formadas por estratificações/laminações 

plano paralelas suavemente onduladas (setas brancas); C) Camada de arenito maciço (fácies Am) com 

bioturbações verticais; D) Detalhe das bioturbações em forma de tubos cilíndricos verticais, 

considerados como pertencentes a icnofácies Skolithos (Sk). 
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CAPÍTULO VII 

Pronunciadas excursões negativas do sinal isotópico de C e O, tem sido reportadas em 

diversas unidades neoproterozoicas ao redor mundo, popularizando a quimioestratigrafia 

como uma ferramenta de correlação estratigráfica e reconstituição paleoambiental para as 

rochas desse período. Neste capítulo, são apresentados dados de isótopos de carbono e 

oxigênio obtidos a partir da amostragem de um perfil estratigráfico com cerca de 11 m de 

espessura composto por carbonatos dolomíticos pertencentes a Formação Espigão d’Oeste, 

aflorantes na região do município de Espigão d’Oeste, sudeste do estado de Rondônia. Estes 

resultados foram comparados com a curva de isótopos produzida por Gaia (2015) para os 

carbonatos da região. Além disso, curvas detalhadas das variações de isótopos de δ13C e δ18O 

já foram confeccionadas para capas carbonáticas presentes em outras regiões do Cráton 

Amazônico, com destaque para a capa Mirassol d’Oeste, localizada no município de Mirassol 

d’Oeste, no estado do Mato Grosso, que constituiu a primeira ocorrência de carbonatos pós-

marinoanos na América do Sul (Nogueira 2003; Sansjofre et al. 2011). A amostragem 

detalhada no município de Espigão d’Oeste, permitiu um refinamento dos dados obtidos no 

trabalho de Gaia (2015) e possibilitou a comparação e correlação dos dados com os de outras 

regiões do planeta, especialmente com dados obtidos no Cráton Amazônico.  

7.1 - ISÓTOPOS DE C E O DA FORMAÇÃO ESPIGÃO D’OESTE   

Os dolomitos da Formação Espigão d’Oeste apresentam valores de sinais isotópicos de 

δ18O entre -7,99 ‰ e -4,03 ‰ com um valor médio de -6,93 ‰ e, valores de δ13C entre - 

3,66‰ e - 3,03‰ com um valor médio de -3,31‰. A ausência de sinais isotópicos de δ18O, 

inferiores ao limite de -8 ‰, sugerem que as alterações diagenética não foram significativas e 

que de fato o sinal analisado corresponde ao sinal primário. Os dados obtidos quando plotados 

no diagrama δ13C versus δ18O não exibem uma correlação positiva entre os valores de C e O, 

o que reforça a ideia de que o sinal aqui analisado corresponde ao sinal isotópico primário 

(Figura 7.1). Além disso, a preservação de texturas sedimentares primárias, tais como, 

laminações, micro e macropelóides, dolomita microcristalina raramente neomorfisada, e uma 

baixa proporção de cimento na rocha, são indícios da ineficiência dos processos diagenética 

em promover alterações significativas que pudessem mascarar o sinal isotópico primário 

dessas rochas. Na porção inferior da sucessão, os sinais isotópicos de δ13C e δ18O apresentam 

suas variações mais acentuadas, enquanto que em direção ao topo do perfil tornam-se mais 

constantes e homogêneos, com tendência a ocorrência de valores ligeiramente mais negativos. 
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Variações bruscas do sinal isotópico na porção inferior da unidade podem estar associados a 

alterações diagenéticas, sobretudo a presença de cimento espático, entretanto, estas alterações 

não foram significativas de modo que as amostras fossem decartadas. Desvios nos sinais 

isotópicos pontuais são observados nas proximidades de contato entre as fácies e superfícies 

estratigráficas associadas à transgressões e máxima inundação pós-glacial. Em geral, a curva 

de δ13C apresenta um padrão contínuo, com valores intermediários entre -4 ‰ e -2 ‰. Estas 

são características comuns aos depósitos carbonáticos que sucedem a glaciação Marinoan, 

cujos sinais isotópicos de δ13C apontam valores iniciais entre -4‰ e -2‰, e quase sempre, 

apresentam uma tendência ligeiramente negativa em direção ao topo dos dolomitos (Kennedy 

1996; James et al. 2001; Hoffman & Schrag 2002). 

Os carbonatos de capa da Formação Espigão d’Oeste, quando comparado a sucessão 

de capa carbonática já estabelecidade da Formação Mirassol d’Oeste exibe um arcabouço de 

fácies similar, sendo ambas caracterizadas por estromatólitos, dolomitos rosados, micríticos, 

finamente laminados e fabrica peloidal (Figura 7.2). A ocorrência de siliciclásticos finos no 

topo da sucessão não é registrada na ocorrência de Mirassol d’Oeste, que apresenta em sua 

porção superior uma capa calcária (Figura 7.2). Apesar disso, os valores isotópicos de 

carbono negativo, próximos de valores ente -4 e -2‰ são comuns a estas capas, o que permite 

estabeler uma correlação e sugerem que são correspondentes a mesma sucessão de capa 

carbonática pós-glaciação Marinoana. 

 

Figura 7.1 - Diagrama 13C versus 18O indicando ausência de covariância entre os valores. 
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Tabela 7.1 - Valores de δ13C e δ18O da capa carbonática da Formação Espigão d’Oeste  

N°  AMOSTRA LIT. POS.(m) 
ASSOCIAÇÃO DE 

FÁCIES 
δ13C‰VPDB δ18O‰VPDB 

1 CMR-2-0A Dol. 0,1 Plataforma marinha rasa -3,16 -5,71 

2 CMR-2-10A  0,2  -3,29 -7,48 

3 CMR-2-20A  0,3  -3,44 -4,03 

4 CMR-2-30A  0,4  -3,64 -6,57 

5 CMR-2-40A  0,5  -3,28 -5,6 

6 CMR-2-50A  0,6  -3,46 -6,6 

7 CMR-2-60A  0,7  -3,61 -6,67 

8 CMR-2-70A  0,8  -3,57 -6,62 

9 CMR-2-80A  0,9  -3,48 -6,43 

10 CMR-2-90A  1  -3,62 -6,64 

11 CMR-2-1  1,2  -3,06 -7,08 

12 CMR-2-2  1,4  -3,11 -7,1 

13 CMR-2-3  1,6  -3,03 -6,94 

14 CMR-2-4  1,8  -3,03 -7,12 

15 CMR-2-5  2  -3,12 -7,28 

16 CMR-2-6  2,2  -3,14 -7,27 

17 CMR-2-7  2,4  -3,15 -7,48 

18 CMR-2-8  2,6  -3,16 -7,77 

19 CMR-2-9  2,8  -3,11 -5,71 

20 CMR-2-10  3  -3,1 -7,18 

21 CMR-2-11  3,2  -3,11 -7,11 

22 CMR-2-12  3,4  -3,1 -7,2 

23 CMR-2-13 Dol/Silt 3,6 Lacustre -3,32 -7,02 

24 CMR-2-14  3,8  -3,28 -7,16 

25 CMR-2-15  4  -3,27 -7,48 

26 CMR-2-16  4,2  -3,21 -7,7 

27 CMR-2-17  4,4  -3,38 -7,99 

28 CMR-2-18  4,6  -3,41 -7,85 

29 CMR-2-19  4,8  -3,5 -7,98 

30 CMR-2-20  5  -3,66 -7,54 

31 CMR-2-21  5,2  -3,47 -7,62 

32 CMR-2-22  5,4  -3,38 -4,12 

33 CMR-2-23  5,6  -3,66 -7,53 

34 CMR-2-24  5,8  -3,54 -7,24 

35 CMR-2-25  6  -3,27 -7,63 
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Figura 7.2 - Correlação estratigráfica baseada no comportamento do sinal isotópico de δ13C e δ18O. A) Carbonatos de capa investigados na Bacia dos Parecis; 

B) Depósitos de capa carbonática da faixa Paraguai já consagrados na literatura.  
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CAPÍTULO VIII 

8.1 - EVOLUÇÃO PALEOAMBIENTAL  

Durante o final do Neoproterozoico, a Terra estaria coberta por uma espessa camada 

de gelo e que proporcionou a completa estagnação e anóxia dos mares e oceanos (Hoffman & 

Schrag 2002; Hoffman et al.  2007) (Figura 8.1A). O súbito aquecimento do planeta 

promoveu o recuo das geleiras e a fragmentação da cobertura de gelo, liberando um grande 

aporte de sedimentos (Hoffman et al. 1998; Hoffman & Schrag 2002). A presença dos 

depósitos de diamictitos glácio-marinhos da Formação Cacoal (AF1) são considerados 

evidencias do descongelamento de plataformas de gelo flutuantes (ice raft) e de icebergs 

(Figura 8.1B). A brusca mudança das condições glaciais para condições de efeito estufa teria 

levado a uma rápida e massiva precipitação dos carbonatos de capa representados pelos 

depósitos da Formação Espigão d’Oeste (Figura 8.1C). O contato direto, deformado e 

ondulado entre os depósitos glácio-marinhos da AF1 com os dolomitos da AF2 são indícios 

de rápida deposição dos carbonatos sobre os sedimentos glaciais inconsolidados (Nogueira et 

al. 2003, Soares et al. 2013) (Figura 8.1C’). A presença de estromatólitos estratiformes, 

relacionados ao desenvolvimento de esteiras bacterianas induziram a precipitação de lama 

carbonática micrítica (Nogueira 2003; Romero 2010, Romero 2015). A abundante presença de 

pelóides, micro e macropelóides, bem preservados atestam a atividade biológica e rápida 

cimentação dolomítica em um ambiente de águas calmas (James et al. 2001; Pruss et al. 

2010). Sobrepondo os estromatólitos ocorrem dolomitos finamente laminados com laminação 

plano paralela, truncamentos de baixo ângulo além de macropelóides em seu arcabouço, o que 

sugere um progressivo aumento na lâmina d’agua, ação de fluxo oscilatório e rápida 

cimentação. O gradual aumento do influxo de terrígenos, inicialmente caracterizado por 

intercalações milimétricas a centimetricas de dolomitos com terrígenos passando 

verticalmente para siltitos avermelhados finamente laminados no topo (AF3), provavelmente 

foi o responsável pela inibição da precipitação carbonática (Figura 8.1D e 8.1D’). Os 

depósitos plataformais das associações AF2 e AF3 marcam o final da deposição da Formação 

Espigão d’Oeste que compõem os depósitos de capa pós-glaciação marinoana e marcam o 

final do Ediacarano.  

No Eosiluriano, um novo evento glacial é registrado na Formação Pimenta Bueno 

(Figura 8.1E), caracterizados por ciclos de avanço e recuo de geleiras costeiras, com 

instalação de deltas de degelo (AF4) (Figura 8.1F). Reconstruções paleogeografias do 
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supercontinente Gondwana mostram que durante o final do Ordoviciano o supercontinente 

ocupava regiões próximas ao pólo sul do planeta e geleiras estavam localizadas sobre parte 

dos continentes sul-americano e africano (Vaslet 1990; Cocks & Torsvik 2006) (Figura 5.1). 

O término da glaciação, e o consequente recuo da geleira, disponibilizou grande quantidade 

de sedimentos em ambientes marinhos proximais e distais representados, respectivamente, 

pelos deltas de degelo e por pelitos com dropstones da Formação Pimenta Bueno (Figura 

8.1G). A subida do nível do mar em grande escala, no Ordoviciano-Siluriano 

(Llandoveriano), permitiu o desenvolvimento de zonas de face litorânea inferior e superior, 

ambas dominadas por tempestades, representadas por estratos heterolíticos formados por 

arenito com estratificação cruzada hummocky e pelitos laminados (AF5), e por camadas 

amalgamadas de arenitos finos a médios com estratificação cruzada swaley depositados na 

zona de shoreface (AF6) (Figura 8.1H). O relato de processos associados a atuação de 

correntes de maré na AF7, sugere que provavelmente havia uma conexão entre bacia e o mar 

siluriano, formado em virtude da subida do nível do mar sem influência dos fenômenos 

glaciais (Figura 8.1H).  

A parte final da sedimentação no Graben Pimenta Bueno, é caracterizada pela 

deposição de espessas camadas de pelitos intercaladas com arenitos de geometria lobada 

formando sucessões granocrescentes que indicam progradação de lobos de suspensão dentro 

de um sistema lacustre/marinho restrito (AF8) (Figura 8.1H). A ocorrência de icnofósseis 

Skolithos sugerem ambientes marinhos e costeiro proximais com alta energia, sujeitos a 

atuação de ondas e correntes, todovia, podem ser encontrados em ambientes lacustres 

costeiros e em barras de desembocadura em sistema deltáicos (Buatois & Mángano 1998; 

Buatois & Mángano 2009). 
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Figura 8.1 - Evolução paleoambiental da sucessão siliciclástica-carbonática do GPB durante o 

Neoproterozoico-Eopalezoico. A) Espessa camada de gelo cobrindo os mares e oceanos (Snowball 

Earth); B) Degelo e chuva de detritos com formação dos diamictitos maciços, arenitos e siltitos com 

dropstones; C) Dolomitos rosados de capa pós-glacial da Formação Espigão d’Oeste, em C’ o contato 

deformado (setas pretas) entre os depósitos da AF1 e AF2, notar as estrturas que compõem a capa, 

estromatolitos e dolomitos laminados com laminação plano paralela (Dp), truncamento de baixo 

ângulo (Dq), laminação ondulada (Do); D) Sliciclásticos finos presentes no topo da Formação Espigão 

d’Oeste e em D’) representação esquemática dos siltitos laminados (Sl). 
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Figura 8.1 - Evolução paleoambiental da sucessão siliciclástica-carbonática do GPB durante o 

Neoproterozoico-Eopalezoico (continuação). E) Novo ciclo de avanço glacial registrado no limite 

Ordoviciano-Siluriano; F) Recuo do gelo e formação dos diamctitos glácio-marinho e em G) 

instalação dos depósitos glácio-deltáico; H) Formação dos depósitos plataformais dominados por onda 

e maré localizado na porção superior da Formação Pimenta Bueno. 
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8.2 - REDEFINIÇÃO DA CARTA ESTRATIGRÁFICA DA BACIA 

DOS PARECIS 

Os depósitos da sucessão siliciclástico-carbonática são redescritos e redefinidos de 

acordo com a proposta de Petri et al. (1986) auxiliada pela análise de fácies e estratigráfica 

(Walker 1992; Reading 1996; Walker 2006) obtidos a partir da investigação de afloramentos 

nos municípios de Cacoal, Pimenta Bueno e Espigão d’Oeste, localizados na porção nordeste 

do GPB, sudoeste do Cráton Amazônico, Estado de Rondônia. Este procedimento permitiu 

redenir as formações Cacoal e Pimento Bueno, propor uma nova unidade, além de melhorar o 

entendimento dos processos deposicionais e interpretações paleoambientais, bem como inserir 

e correlacionar estes depósitos ao contexto dos eventos anômalos ocorridos no 

Neoproterozóico. 

As formações Cacoal e Pimento Bueno, até o momento consideradas unidades basais 

da Bacia dos Parecis com idades que remontam, respectivamente, ao Siluriano e Carbonífero 

foram redefinidas. A Formação Cacoal foi subdividida em duas unidades, para formação 

inferior foi mantido a denominação, enquanto que a nova unidade proposta foi denominada de 

Formação Espigão d’Oeste. Estas unidades foram inseridas na base do Ediacarano, e 

correlatas, respectivamente, aos depósitos glaciais e pós-glaciais ligados ao evento global 

Marinoano (635 Ma) relacionado à hipótese de Snowball-Slushball Earth. Anteriormente 

consideradas como parte do preenchimento sedimentar paleozoico da Bacia dos Parecis, estas 

unidades foram excluídas da sequência paleozoica, e são consideradas parte da cobertura do 

embasamento do GPB, sem nenhuma relação com a sucessão paleozoica da Bacia. A 

Formação Pimenta Bueno teve seu posicionamente estratigráfico reavaliado. 

A Formação Cacoal é constituída por diamictitos sustentados por matriz arroxeada 

argilo-arenosa, com clastos de dimensões que variam entre seixos a matacões, por vezes, 

estriados e facetados. A composição dos clastos é diversificada, compreendendo granito, 

gnaisse, rocha vulcânica, xisto, arenitos, pelitos entre outras. Associados aos diamictitos 

ocorrem arenitos e siltitos, maciços e laminados podendo exibir laminação plano-paralela e 

/ou laminação cruzada, deformados por clastos pingados com dimensões centimétricos. 

Anteriorimente interpretada como depósitos de leques aluvias, flúvio-deltáicos e lacustres 

(Pedreira & Bahia 2004; Bahia et al. 2006, Rizotto et al. 2004), esta unidade foi reinterpretada 

como um sistema deposicional glácio-marinho por Gaia (2015). A análise de fácies e as 

relações estratigráficas observadas neste trabalho suportam esta última interpretação. A 

denominação de Formação Cacoal atribuída por Siqueira (1989) é mantida, apesar de 

contestada. Rizzotto et al. (2004) redefinitram a unidade e sugeriram a utilização de Formação 
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Rolim de Moura, sob a argumentação que a denominação Cacoal já havia sido utilizada para 

Suíte Intrusiva Cacoal. Entretanto, segundo Petri et al. (1986), neste caso deve-se aplicar o 

Art.B.16, dessa maneira, obdencendo a precedência na data de publicação da designação 

litoestratigráfica formal, conforme o Art.B.20. Portanto, em virtude de ser a publicação mais 

antiga a denominação estabelecidada por Siqueira (1989) deve ser mantida. 

A seção-tipo da Formação Espigão d’Oeste é a mina da Companhia de Mineração de 

Rondônia, no município de Espigão d’Oeste, considerada a melhor exposição descrita até o 

momento (Fig. 4). A formalização desta nova unidade é justificada por sua mapeabilidade no 

Graben Pimenta Bueno e ser claramente distinguível, em termos litoestratigráficos, das 

formações sub e sobjacentes e representar a capa carbonática pós-glaciação Marinoana, que 

apresentam valores de δ13C que variam entre -4 e -2 ‰ e são típicos de capas carbonáticas 

pós-glaciação marinoanas em várias partes do mundo (Kennedy 1996; James et al. 2001; 

Hoffman & Schrag 2002; Vieira 2007). Capas carbonáticas ao redor do mundo são 

formalmente contextualizadas em unidades litoestratigráficas (Kennedy 1996, Hoffman & 

Schrag 2002, Nogueria & Riccomini 2006). A Formação Espigão d’Oeste é constituída por 

estromatólitos, dolomitos, siltitos e pelitos. Os dolomitos são rosados, geralmente micríticos, 

peloidais com laminação plano-paralela, laminação quasi-planar com truncamentos de baixo 

ângulo, laminação ondulada. Em direção ao topo da unidade predominam ritmitos dolomito-

siltito, e siltitos avermelhados com laminação plano-paralela. 

A Formação Pimenta Bueno é de natureza essencialmente siliciclástica, e marca o 

início do registro da sedimentação paleozoica na Bacia dos Parecis, sendo a unidade mais 

expressiva dentro do gráben e, recobrindo em contato nitidamente discordante e erosivo os 

depósitos ediacaranos da Fornação Espigão d’Oeste. É constituída, em sua porção basal, por 

diamictitos maciços e pelitos com dropstones intercalados por arenitos com estratificação 

cruzada sigmoidal, por vezes, com estrutura tipo dump. Forma ciclos granocrescentes 

ascendentes e a tendência geral de espessamento ascendente das camadas de arenitos são 

interpretados como ciclos de avanço e recuo de geleiras costeiras, com instalação de deltas de 

degelo. Em direção ao topo da unidade, predominam depósitos heterolíticos formados por 

arenitos e pelitos configurando sistemas litorâneas pós-glaciais dominados por ondas de 

tempestade (shoreface superior e inferior), submaré e marinho restrito/lacustre.  

A idade da Formação Pimenta Bueno é controversa e imprecisa. Segundo Pinto Filho 

et al. (1977) baseado em dados de assembléia polínica filiados aos grupos de vegetais 

Pterophyta e Lycopodophyta encontrados em arenitos sobrepostos aos folhelhos indicam 

idade permo-carbonífera. Estudos palinológicos realizado por Cruz (1980) em folhelho escuro 
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carbonoso coletado próximo ao município de Cacoal foram considerados indicativos de idade 

siluro-devoniano pela presença de Acritarchas, gênero Synsphaeridium sp. Para Bahia (2007) 

este gênero representa a idade permo-carbonífera da sucessão, enquanto que para Goldberg et 

al. (2011) o gênero pode sugerir idades mais antigas e próximas ao limite Siluriano-

Devoniano. Por outro lado, não existem registro do nível estratigráfico preciso em que estas 

amostras foram coletadas e o acritarca do gênero Synsphaeridium sp são descritos desde o 

Neoproterozoico (Vidal et al. 1994; Stanevick et al. 2005), o que prejudica uma maior 

precisão da idade. Apesar de mantido o nome proposto por Leal et al. (1978), o 

posicionamento estratigráfico para a Formação Pimenta Bueno foi reavaliado a partir de sua 

relação estratigráfica cobrindo em discordância os depósitos de capa carbonática da Formação 

Espigão d’ Oeste. Desse modo, admiti-se a idade siluriana para esta unidade, especialmente o 

andar Llandovery, onde são descritos os primeiros depósitos glaciais paleozoicos nas bacias 

intracratônicas brasileiras como as Bacias do Amazonas, Paraná e Parnaíba (Caputo 1984; 

Assine 1996; Assine et al. 1998; Díaz-Martínez & Grahn 2007; Cuervo 2014).  

A segmentação da formação Pimenta Bueno e a criação da Formação Pedra Redonda 

por Quadros & Rizzotto (2007) para reunir os diamictitos sustentantos por matriz siltico-

argilosa, com clástos polimíticos variando de seixos a matacões (granito, gnaisse, xisto, 

quartzito, metabásica, arenito, folhelho e calcário oolítico) facetados e estriados, folhelhos 

laminado com dropstones centimétricos disseminados e arenitos finos a grossos, interpretados 

como ambiente glácio-lacustre e de leque aluvial, não se justifica, uma vez que, a análise 

faciológica mostra que a ocorrência de um novo nível de depósitos glaciais na porção superior 

da unidade Pimenta Bueno pode ser atribuído a recorrência de ciclos de avanço e recuo de 

geleiras marginais, o que explicaria os vários horizontes de diamictitos, sendo assim, uma 

consequência da distribuição e variação, lateral e vertical das fácies.  

A utilização dos nomes Furnas e Ponta Grossa para representar respectivamente 

arenitos seixosos e folhelhos, depositados em ambiente marinho é incorreta, pois foram 

inicialmente popostos para denominar as unidades devonianas da Bacia do Paraná, e, 

portanto, segundo o codigo estratigráfico porposto por Petri et al. (1986), não podem ser 

utilizados na carta estratigráfica da Bacia dos Parecis (Bahia et al. 2006). Estas unidades 

devem ser renomeadas formalmente, não sendo o objetivo deste trabalho em propor novos 

nome para estas unidades. 
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CAPÍTULO IX 

9.1 - CONCLUSÕES 

O estudo faciológico e estratigráfico da sucessão siliciclástica-carbonática do Graben 

Pimenta Bueno, permitiu a identificação de 20 fácies sedimentares agrupadas em 8 

associações de fácies: AF1 - Glácio-marinho, constituída por diamictito matriz sustentado, 

arenito e siltito com droptones; AF2 - plataforma marinha rasa, formada por estromatólitos, 

dolomito rosados, peloidal e finamente laminado; AF3 - laguna, caracterizada por 

intercalações de dolomito-siltito e siltitos laminados; AF4 - glácio-marinho/glácio-deltaico, 

composta por diamictitos matriz suportado, pelito com dropstone, siltito laminado, arenito 

com estratificação cruzada sigmoidal e maciço contendo dump structures; AF5 - face 

litorânea inferior dominada por tempestades, representada por camadas heterogêneas de pelito 

laminado e arenito fino e bem selecionado com estratificação cruzada hummocky; AF6 - face 

litorânea superior dominada por tempestades, constituída por arenito fino, bem selecionado 

com estratificação cruzada swaley; AF7 - submaré, caracterizada por intercalações de pelito e 

arenito com tidal bundle; AF8 - marinho restrito/lacustre-deltaico, formado por pelito maciço 

e com lobos sigmoidais, arenito maciço e bioturbado.  

Uma nova proposta litoestratigrafica foi estabelecida para a sucessão do GPB e 

consequentemente para a Bacia do Parecis, subdividindo as rochas siliciclásticas e 

carbonáticas da Formação Cacoal em duas unidades, da base para o topo: Formação Cacoal, 

coniste em diamictito subordinademente arenito, siltito e pelito com clastos disseminados, 

interpretado como depósitos glácio-marinho (AF1); Espigão d’Oeste, unidade proposta e que 

configura a capa carbonática, constituída por estromatólitos, dolomitos rosados, micríticos, 

peloidal e finamente laminados, além de siltitos e pelitos, depositados em plataforma marinha 

rasa (AF2) e laguna (AF3). Estas unidades passam a integrar a base do Ediacarano, sendo 

unidades correlatas, respectivamente, aos depósitos glaciais e pós-glaciais ligados ao evento 

global Marinoano (635 Ma) relacionado à hipótese de Snowball-Slushball Earth. 

A análise das variações isotópicas de δ13C realizadas nos dolomitos da Formação 

Cacoal apontam sinais isotópicos com valores entre - 3,66‰ e - 3,03‰ e valor médio de -

3,31‰ tendendo a valores levemente mais negativos em direção ao topo da unidade. Estes 

valores são semelhantes aos encontrados em outras capas carbonática relacionadas a glaciação 

marinoana do mundo.  
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Este trabalho proporcionou a consolidação da denominação Formação Cacoal 

atribuída por Siqueira (1989), em virtude desta denominação ser a publicação formalmente 

mais antiga registrada, além de inserir na litoestratigrafia da Bacia dos Parecis a denominação 

Formação Espigão d’Oeste para a capa carbonática de Rondônia, o que amplia a discussão 

sobre os fenômenos anômalos do neoproterozoico na porção sudoeste no Craton Amazônico.  

A Formação Pimenta Bueno compreende diamictito, arenito, pelito e siltito 

depositados em condições glaciais e pós-glaciais, representadas pelas associações AF4, AF5, 

AF6, AF7 e AF8. Esta unidade cobre em dicordância erosiva a capa carbonática 

neoproterozoica da Formação Espigão d’Oeste, e teve seu posicionamento estratigráfico 

redefinido por correlação ao evento glacial do limite Ordoviciano-Siluriano (Llandovery) em 

que bacias sedimentares intracratônicas brasileiras como as Bacias do Amazonas, Paraná e 

Parnaíba foram afetadas por eventos glaciais em virtude da proximidade do continente 

Gondwana com o polo sul, seguida por condições pós-glaciais transgressivas com o 

implantação de depósitos plataformais.  

As relações estratigráficas da Formação Pimenta Bueno, caracterizadas pela 

ocorrência de níveis marcados por diamictitos, pelito com dropstones e arenito associados a 

deltas de degelo, sugerem que os depósitos desta formação registram a recorrência de ciclos 

glaciais de avanço e recuo de geleiras marginais, considerados consequência da distribuição e 

variação, lateral e vertical das fácies. Dessa maneira, o presente trabalho exclui do arcabouço 

estratigráfico da Bacia dos Parecis a Formação Pedra Redonda de Quadros & Rizzotto (2007) 

criada para reunir os diamictitos sustentantos por matriz, folhelhos laminado com dropstones, 

situado no topo Formação Pimenta Bueno e interpretados como ambiente glacio-lacustre e de 

leque aluvial. 

Por fim, o registro de depósitos glaciais neoproterozoicos, confirmação da nova 

ocorrência de capa carbonática pós-glaciação marinoana, com proprosição de sua 

formalização em uma unidade estratigráfica e a redefinição do posicionamento estratigráfico 

dos depósitos glaciogênicos paleozoicos do Graben Pimenta Bueno e modifica 

consideravelmente a estratigrafia da Bacia dos Parecis.  
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