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ZONA DE CISALHAMENTO INDIAVAI­
LUCIALVA (ZCIL)

A Zona de Cisalhamento Indiavai-Lucialva, que
representou urn papel importante no arcabouco
tectonico e evolucao do SW do Craton Amaz6nico
durante 0 Meso-Neoproterozoico, consiste de diver­
sas faixas centimetricas a rnetricas, paralelas entre si,
sftios de intensa deformacao cisalhante diictil, respon­
savel pelo desenvolvirnento rnilonitos, as expensas dos
gnaisses previamente bandados. A zona de
cisalhamento apresenta direcao entre N60-50W e mer­
gulhos fngremes (60 a 80°) para NE e teve sua
cinernatica descrita como transcorrente (Saes, 1999) e
reverse (Matos et al.2003) , todavia 0 padrao de indi­
cadores cinematicos estudados mostram urn movimen­
to normal , de topo para NE, indicativo de urn regime
extensional.

Arocha encaixante da ZCIL e urn gnaisse
porfuitico de composicao sieno a monzogranito com
bandamento caracterizado pela alternancia de niveis
felsicos (quartzo-feldspaticos) e maticos (biotita) . A
lineacao mineral, caracterizada por urn agregado de ./'

Cisalhamento Piratininga e Estiva Velha, enquanto 0

extremo NE, objeto deste trabalho, e marcado pela
Zona de Cisalhamento Indiavai-Lucialva, que 0 justa­
poe aos Complexos Metam6rficos Taquarussu e Pon­
tes e Lacerda (Matos et al. 2003). Enxames de enclaves
de rochas meta-ultrarnaficas e maffcas do Complexo
Taquarussu nos gnaisses estudados indicam que a de­
formacao cisalhante instalou-se no contato intrusivo
entre 0 Bat6lito Santa Helena e as encaixantes do Do­
mfnio Jauru.

A area estudada situa-se cerca de 5 K.rn a norte
da cidade de Jauru , regiao sudoeste do estado de Mato
Grosso, e limite NE do bat6lito Santa Helena (Fig.
01).CONTEXTO REGIONAL

o setor SW do Craton Amazonico, exposto em
Mato Grosso, e fonnado por urn arranjo de dominios
lito-tectonicos (Dominios Cachoeirinha, Jauru, Rio
Alegre e Paragua) caracterizados por exibir urn
arcabouco lito-estratigrafico e geocronol6gico distin­
to e limites balizados por zonas de cisalhamentos de
expressao regional.

o Bat6lito Santa Helena constitui uma intrusao
com cerca de 3500 Km2cujas feicoes geo16gicas des­
crevem parte da complexa hist6ria magrnatica e
defonnacional responsavel pela consolidacao desta
porcao do craton. Alongado tectonicamente na dire­
<;ao NS e alojado em rochas supra e infracrustais do
Dominio Jauru, 0 bat6lito e constitufdo por gnaisses
grossos, rosados, de composicao sienogranftica a
granodiorftica, com idade de cristalizacao (V-Pb em
zircao) entre 1.42 a 1.45 Ga (Geraldes et al., 2001).

A analise estrutural do interior da intrusao in­
dica a superposicao de, pelo menos, dois epis6dios de
deformacao caracterizados pela formacao do
bandamento gnaissico Sn (EW) e megacrenulacoes
com feixes discretos de cisalhamento Sn+l(NS). 0
limite ocidental do bat6lito edefinido pelas Zonas de

INTRODUC;AO
Com 0 objetivo de avaliar as condicoes de de­

formacao nos milonitos da zona de cisalhamento
Indiavai-Lucialva, bern como o(s) mecanismo(s) de
recristalizacao dinamica, foram realizados estudos de
petrotrama e textura de eixo c de quartzo. 0 estudo
mostra que as rochas afetadas pela Zona de
Cisalhamento foram defonnadas sob temperatura de
600<T<700°C.Areeristalizacao dinamicado quartzo
ocorreu por migracao de limites de graos, com algu­
rna contribuicao de recristalizacao por rotacao de
subgraos.
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graos quartzo-feldspaticos e maficos, forma faixas
paralelas de ordem rnilimetrica a sub-milimetrica. Na
zona de cisalhamento as rochas sofrem uma brusca
diminuicao no tamanho dos graos, sobretudo os
feldspatos. Essas faixas de intensa deformacao sao
marcadas por uma trama composta por porfiroclastos
e matriz recristalizada tfpica de uma foliacao
milonftica. Por vezes segmentos com muscovita
quartzito milonftico tambem ocorrem. A atitude me­
dia da foliacao milonftica e N60-50W com mergu1ho
em torno de 65 graus para NE. A lineacao de
estiramento, definida pelo marcante estiramento pre­
ferencial do quartzo e/ou agregados quartzo­
feldspaticos, exibe plunge medic aproximadamente de
60 graus para NE. Em virtude do estiramento e a in­
tensa recristalizacao dos antigos graos, a observacao
de indicadores cinernaticos (principalmente
porfrroclastos rotacionados) sao mais facilmente ob­
servados nas rochas menos deformadas, enquanto nos
milonitos quatzo-micaceos sao freqtientes as mica-fish.

ESTUDO DA PETROTRAMA E TEXTU­
RA DE EIXO C DE QUARTZO

Localmente a rocha encaixante e constitufda por
quartzo, microclina, plagioclasio e biotita. A ocorren­
cia de granada (poiquiloblastica), embora em quanti­
dade ascess6ria, e comum a quase todas as rochas es­
tudas. A foliacao nos gnaisses milonitizados e defini­
da pela disposicao subparalela de cristais de biotita e/
ou muscovita, e por graos de quartzo estirados. Nos
milonitos menos deformados os graos de quartzo sao
pouco alongados e os contatos mostram limites
lobulares. Em geral, esses l6bulos tern diferentes ta­
manhos, exibem limites inter-penetrantes com a for­
macae de fast e slow migration, indicando
recristalizacao por migracao de limites de graos (Drury
& Humphreys, 1986). Com a intensificacao dessa inter­
penetratividade graos podem ocorrer total ou parcial­
mente inclusos, resultando em uma microestrutura de
graos dissecados (Urai et al., 1986). Algumas das
microestruturas descritas por Jessel (1987), tais como
pinning, "janela" e dragging , indicativas do sentido
de migracao de limites de graos, tambem ocorrem.
Feicoes de deformacao intracristalina incluem bandas
de deformacao e extincao ondulante, bern como a for­
macae de subgtaos. Em graos de quartzo limites de
baixo angulo tambem podem exibir uma associacao
de formas prismaticas e quadraticas, as quais foram
denominadas par Kruhl (1996) de microestrutura do
tipo "tabuleiro de xadrez". A formacao dessa sub-es­
trutura e atribufda a atuacao simultanea dos prismas
<a> e <c> em temperaturas de 660 0 C (Blumenfeld et
al., 1986; Kruhl, 1996). A morfologia dos graos de
feldspatos nao-difere muito do quartzo e indica seme­
lhante comportamento mecanico (Passchier & Trouw,
1995). No contato feldspato-quartzo os lirnites sao tam­
bern fortemente lobulares, 0 que pode ter resultado da
deformacao e/ou troca qufmica. A observacao de limi­
tes em cuspide, no contato com 0 quartzo, e a presen-

~a microestrutura core-mantle indicam a possfvel atu­
a~ao de difusao por dislocation creep e temperatura
da ordem de 650 0 C (Gower & Simpson, 1992) . Em
rochas com maior intensidade de deformacao quartzo
e feldspatos sao mais estirados e formam ribbons. A
matriz dessas rochas e formada por agregado poligonal
e inequigranular, dominada pel a formacao de novos
graos ausentes de deformacao intracristalina, possi­
vel mente resultante do balance entre processos de
recristalizacao e crescimento de graos (De Bresser et
aI., 2001). Em muscovita quartzito milonftico os graos
de quartzo formam camadas paralelas e limitadas lado
a lado por filmes de mica. Internamente, 0 contato
quartzo-quartzo exibe suturas e l6bulos, mas quando
em contato lateral com planos (001) das micas, tern
seu crescimento inibido. Subgraos no interior dos graos
de quartzo sao aproximadamente do mesmo tamanho
que os graos da matriz, 0 que indica que a rotacao de
subgraos pode ter sido urn mecanismo de
recristalizacao tambern importante durante 0 proces­
so de recristalizacao dinamica desse mineral.

A distribuicao de maximos como 0 que e ob­
servado na figura 2A e esperado para a ativacao do
prisma <c> (Starkey, 1979). Maximos como na figura
2B e explicado pel a ativacao do prisma <a> com al­
guma possfvel contribuicao do basal <a> (sub-maxi­
mo em torno de Z) (Starkey, 1979; Lister &
Domsiepen, 1982). A figura 2C indica que principal­
mente 0 prisma <c> foi ativado, com evidencias tam­
bern para a ativacao do romboedro (r,z) . Em B e C
maximos diametralmente opostos podem ser tracados
seguindo-se uma linha inclinada a cerca de 25 graus
do plano da foliacao. Essa trama e consistente com 0

sentido de cisalhamento com topo para NE e corrobo­
ra com 0 movimento deterrninado a partir dos indica­
dores cinematicos. Tern sido observado que a ativa­
~ao do prisma <c> ocorre apenas em altas temperatu­
ras (> 600 0 C, Blumenfeld et al., 1986). Entretanto,
Okudaira et al. (1995) mostraram que em temperatu­
ras de 550-6000 a ativacao do prisma <c> e <a> ja
podem ser esperados. Para as nossas amostras tempe­
raturas da ordem de 600-6600 foram dominantes du­
rante a deformacao dos milonitos. Semelhante con­
clusao e sugerida tambern por algumas subestruturas
e microestruturas em limites de graos,

CONCLUSOES
Baseado no estudo da microestrutura em agre­

gados de quartzo e feldspatos e na analise da textura
de eixo c foi possivel avaliar as condicoes de defor­
macae dos milonitos da zona de cisalhamento Indiavai­
Lucialva. Durante a deformacao ductil acomodada pela
zona de cisalhamento extensional Indiavai-Lucialva,
a recristalizacao din funica dos graos de quartzo foi
favorecida pela migracao de limites de graos, com se­
cundario mecanismo de rotacao de subgraos. Esses
mecanismos foram essenciais para a construcao da tra­
rna dos milonitos, principalmente em micro escala.
Temperatura da ordem de 600-6600 C foi dominante
durante a deformacao na ZCIL.



Fig 1. Localizacao da area estudada no
contexto geologico regional
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Fig. 02 - Figura polar de eixo c de quart­
zoo Projecao inferior em diagrama de
igual -area, A, 190 medidas. B, 215 me­
didas e C, 205 medidas. Traco horizontal
e0 plano da foliacao com a lineacao con­
tida naquele.
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