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“Cada detalhe que perdi foi um grão. E 
quantos grãos deixei cair?” 
 

Bruno Cardoso 



RESUMO 

 

A Formação Maceió, localizada na Bacia de Alagoas, é amplamente utilizada como 

análogo aflorante para reservatórios offshore nas bacias marginais brasileiras. 

Durante parte de seu período de formação, de idade Aptiano Tardio, a bacia se 

desenvolveu como um sistema rifte, caracterizado por variações morfológicas e 

deposicionais que influenciaram a segregação e diferenciação das fácies. O 

afloramento Morro do Camaragibe, que é foco deste estudo, representa um depósito 

deltáico fortemente influenciado por fluxos gravitacionais e posteriormente afetado 

por processos pós-deposicionais, resultando em heterogeneidades que afetaram a 

qualidade do reservatório em diferentes escalas. Nos depósitos de frente deltaica, 

dois intervalos espessos e arenosos se destacam. O foco deste estudo se dirige ao 

intervalo inferior, rico em areia, que representa o registro do primeiro avanço da 

frente deltaica no afloramento. Esse avanço reflete a fase de maior aporte 

sedimentar, associados a fluxos densos e concentrados alimentados por descargas 

fluviais durante eventos de inundação. Para a caracterização do trato de fácies e 

heterogeneidades, foram adquiridos dados sedimentológicos detalhados, incluindo 

levantamento de perfis sedimentares na escala 1:20, medições de paleocorrentes e 

perfis de raio gama. Além disso, foram utilizadas análises petrográficas e técnicas de 

imageamento tridimensional com o auxílio de um drone para melhor compreensão 

da arquitetura deposicional. Neste afloramento, foram identificados os seguintes 

elementos arquiteturais ao longo da sucessão sedimentar: depósitos de frente 

deltaica, lobos turbidíticos proximais, intermediários e distais. A distribuição das 

fácies e as previsões de qualidade do reservatório estão diretamente ligadas a 

deformações de sedimentos inconsolidados (soft-sediment deformation - SSDS), 

evidenciadas por falhas contemporâneas, injeções de areia e misturas de areia e 

lama em diferentes escalas. Os resultados indicam que o ambiente deposicional era 

mais raso do que o sugerido anteriormente na literatura. O teor de lama varia lateral 

e verticalmente ao longo do intervalo estudado, apresentando maiores 

concentrações na metade inferior da sucessão exposta e uma tendência de limpeza 

ascendente (cleanning upward), o que implica em uma melhoria da qualidade do 

reservatório nos níveis superiores, especialmente em termos de porosidade primária 

e permeabilidade.  

 



Palavras-chave: fluxos densos e concentrados; frente deltáica; reservatórios 

siliciclásticos. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



ABSTRACT 

The Maceió Formation, located in the Alagoas Basin, is widely used as an 

outcropping analogue for offshore reservoirs in Brazilian marginal basins. During part 

of its formation period, in the Late Aptian, the basin developed as a rift system, 

characterized by morphological and depositional variations that influenced the 

segregation and differentiation of facies. The Morro do Camaragibe outcrop, which is 

the focus of this study, represents a deltaic deposit strongly influenced by gravity 

flows and later affected by post-depositional processes, resulting in heterogeneities 

that impacted reservoir quality at various scales. In the delta front deposits, two thick 

sandy intervals stand out. This study focuses on the lower, sand-rich interval, which 

represents the record of the first advance of the delta front in the outcrop. This 

advance reflects a phase of greater sediment supply, associated with dense and 

concentrated flows fed by fluvial discharges during flood events. For the 

characterization of the facies tract and heterogeneities, detailed sedimentological 

data were acquired, including the surveying of sedimentary profiles at a 1:20 scale, 

paleocurrent measurements, and gamma-ray profiles. In addition, petrographic 

analyses and three-dimensional imaging techniques using a drone were employed to 

better understand the depositional architecture. In this outcrop, the following 

architectural elements were identified throughout the sedimentary succession: delta 

front deposits, and proximal, intermediate, and distal turbidite lobes. The distribution 

of facies and the predictions of reservoir quality are directly linked to soft-sediment 

deformation structures (SSDS), evidenced by syndepositional faults, sand injections, 

and sand-mud mixtures at various scales. The results indicate that the depositional 

environment was shallower than previously suggested in the literature. Mud content 

varies both laterally and vertically throughout the studied interval, showing higher 

concentrations in the lower half of the exposed succession and an upward-cleaning 

trend, which implies an improvement in reservoir quality in the upper levels, 

especially in terms of primary porosity and permeability. 

 

Keywords: dense and concentrated flows; delta front deposits; siliciclastic 

reservoirs. 
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1 INTRODUÇÃO 
  

O estudo de afloramentos de depósitos sedimentares como análogos de 

reservatórios de hidrocarbonetos é uma ferramenta fundamental para a 

compreensão e previsão do comportamento dos reservatórios em condições reais. 

Através do conhecimento dos sistemas deposicionais, incluindo sua natureza, 

integração de informações da geometria e heterogeneidades, é possível realizar a 

geração de modelos análogos mais precisos que permitam um melhor 

direcionamento das atividades de exploração e explotação de hidrocarbonetos. 

Assim, devido ao limitado volume de dados fornecidos pela sísmica, que possui 

baixa resolução vertical, e pelos poços, que apresentam baixa resolução lateral, o 

estudo de análogos em afloramentos tem sido utilizado para suprir essa lacuna 

(Howell et al., 2014). 

Os arenitos originados por fluxos gravitacionais subaquosos, em conjunto 

com outras litologias, compõem as sequências turbidíticas, que se destacam como 

excelentes rochas reservatórias, selantes e geradoras de petróleo nas bacias da 

margem continental brasileira. Essas sequências têm o potencial de formar campos 

petrolíferos de grande magnitude e, na maioria dos exemplos brasileiros, estão 

localizadas em subsuperfície, em grandes profundidades. Devido à sua relevância e 

complexidade, foram amplamente estudadas nas últimas décadas e continuam 

sendo alvo de pesquisas atuais. 

No Brasil, os turbiditos estão presentes principalmente na fase rifte da 

formação das bacias da margem passiva, sob condições lacustres profundas e na 

seção marinha, destacando-se a partir do Neocretáceo (Della Fávera, 2001), onde 

se encontram grandes reservatórios, especialmente na Bacia de Campos. As bacias 

marginais do tipo rifte costumam apresentar, ao longo de suas margens, leques 

aluviais coalescentes, que normalmente evoluem para planícies aluviais, mas podem 

submergir em lagos devido a variações no nível da água ou ao controle tectônico. 

Nesses casos, parte dos depósitos se transforma em leques sublacustres, 

resultando na deposição dos turbiditos. 

O presente trabalho possui como foco de estudo o afloramento do Morro do 

Camaragibe, pertencente à Formação Maceió, localizado na parte norte da Bacia de 
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Alagoas, no estado de Alagoas, nordeste do Brasil. Reservatórios formados 

originalmente em ambientes fluviais e deltaicos, apresentam alta heterogeneidade, o 

que torna sua caracterização em subsuperfície desafiadora. Este afloramento está 

inserido em um contexto rifte, resultante das fases de ruptura continental do 

Gondwana que originou o Oceano Atlântico Sul, durante o Cretáceo Inferior 

(Aptiano). O afloramento é classificado como uma sucessão de turbiditos e 

depósitos associados bem preservados e bem expostos de grande continuidade 

lateral. Assim, o afloramento está associado a eventos de sedimentação episódica, 

sob a forma de fluxos gravitacionais, originando uma variedade de características 

faciológicas semelhantes às encontradas em depósitos sedimentares de outras 

bacias produtoras da margem continental brasileira. 

O afloramento estudado nessa monografia é um clássico, sendo alvo de 

diversos trabalhos na literatura (Jordan, 1910. Arienti 1996; Siqueira 2002; Lira 2004; 

Malabarba 2004, Nascimento & Lima Filho 2005; Arienti 2006, Souza & Carvalho 

2007, Souto & Schwanke 2010, Santos et al., 2022). Apesar da variedade de 

trabalhos focados no afloramento do Morro do Camaragibe, aspectos controversos 

em relação a interpretação de fácies e sistema deposicional motivou este estudo.  

A coleta de dados por meio de estudos sedimentares em afloramentos, 

incluindo a descrição da rocha, o sistema deposicional, as heterogeneidades e os 

fraturamentos, é essencial para a elaboração de um modelo representativo do 

depósito real e para a comparação com os modelos turbidíticos já existentes. 

As informações obtidas sobre as geometrias e o trato de fácies dos depósitos 

sedimentares em afloramentos são utilizadas na construção de modelos, que podem 

ser aplicados a seus análogos em subsuperfície. 

1.1 Objetivo e Metas 

O presente estudo, inserido no Programa de Recursos Humanos da Agência 

Nacional do Petróleo, Gás Natural e Biocombustíveis – PRH-ANP, por meio do 

SISTEMA PETROLÍFERO ANÁLOGO E SIMULAÇÃO DE RESERVATÓRIOS EM 

BACIAS SEDIMENTARES (PRH 47.1 - UFPE), e também como resultado final da 

disciplina de Geologia de Campo 4 (GE 337), teve como objetivo principal a 

reconstrução da arquitetura de fácies e criação de um modelo deposicional do 

depósito prodeltaico da Formação Maceió na Bacia de Alagoas, NE. Os dados 
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gerados nesta monografia procuram abordar brevemente a questão dos fluxos 

gravitacionais que geraram a sucessão do Morro do Camaragibe, auxiliando também 

no melhor entendimento da estruturação dos depósitos de areia de prodelta da 

Bacia Alagoas durante o estágio final de sedimentação do rifte. 

1.2 Localização da área de estudos 

O Morro do Camaragibe possui uma área de estudo com cerca de 1km de 

extensão no sentido dip, e está inserida na porção norte da Bacia de Alagoas, na 

mesorregião do Leste de Alagoas. O afloramento faz parte da Formação Maceió, e 

está localizado no município de Passo do Camaragibe, Estado de Alagoas, Nordeste 

do Brasil (Figura 1).  

Saindo de Recife, o percurso segue pela rodovia PE-60 em direção ao sul. Ao 

entrar no estado de Alagoas, a rodovia passa a ser denominada AL-101 Norte, 

sentido Maragogi. Para chegar ao afloramento, o caminho a ser seguido é a rodovia 

AL-465 até o município de Porto Calvo, onde se segue para a AL-101 e também vias 

locais. 

Figura 1 - Mapa de localização da área estudada, com ênfase nos municípios 
próximos e principais rodovias e hidrografia da região. 

 

Fonte: A autora (2025). 
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1.3 Materiais e Métodos 

A metodologia adotada neste trabalho foi composta pelas seguintes etapas: 

1.3.1 Levantamento Bibliográfico 

Realizou-se uma pesquisa bibliográfica com o objetivo de obter informações 

sobre a Bacia Alagoas e a Formação Maceió, além de explorar temas relacionados, 

como os processos que ocorreram na formação do Morro do Camaragibe (fluxos 

gravitacionais e sistemas deltaicos) e também em áreas semelhantes ao deste 

estudo. Para isso, foram consultados teses, dissertações, artigos científicos, anais 

de congressos e simpósios, seminários e projetos pertinentes ao tema. 

1.3.2 Aquisição de Dados de Campo 

Para a coleta de dados do afloramento, foram realizadas duas viagens de 

campo: a primeira, entre os dias 13 e 17 de dezembro de 2023, e a segunda entre 

os dias 11 e 16 de março de 2024. A escolha dessas datas se deu por conta da 

melhor janela de amplitude da maré (maré mais baixa possível), que possui forte 

influência no local.  

No total, foram medidos cerca de 40 metros de seções colunares detalhadas 

ao longo de aproximadamente 500m de extensão das camadas alvo deste estudo. 

As seis seções levantadas (MC-1 a 6) possuem espessuras variáveis (entre 434 cm 

e 1056 cm) e foram perfiladas em uma escala de detalhe de 1:20, com descrição da 

continuidade vertical e lateral de camadas individuais, medições de paleocorrentes e 

coleta de amostras para confecção de lâminas petrográficas. A seleção do ponto de 

coleta foi determina a partir das superfícies mais representativas de cada perfil, 

seguindo a ordem de porção de base, intermediário e topo da seção. Cada perfil 

sedimentar foi acoplado a um perfil de raio gama adquirido a partir de medições CPS 

(cintilações por segundo) com o auxílio de um Gamaespectrômetro. As medições 

foram obtidas a cada 10 cm de distância. Um painel de correlação de fácies com até 

cerca de 400 m de comprimento foi elaborado através da obtenção de imagens com 

auxílio do drone DJI MAVIC 2S. O uso se deu devido à intenção de ilustrar a 

extensão e a geometria das camadas individuais e o empilhamento vertical das 

fácies. Tendências de distribuição de sedimentos foram obtidas por medições de 

paleocorrentes.  
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1.3.3 Processamento de Dados 

Para esta etapa, foram realizados trabalhos em laboratório que consistiram em 

análise petrográfica dos sedimentos, correlações entre as seções sedimentares, 

interpretação e processamento de informações coletadas.  

1.3.3.1 Perfis Sedimentares e Modelo 3D 

Para a análise dos elementos arquiteturais e das superfícies limitantes, foram 

tiradas fotos com o auxílio do drone DJI MAVIC 2S. As imagens foram capturadas 

ortogonalmente ao afloramento, com zoom fixo e deslocamentos laterais para 

garantir a cobertura completa do afloramento, assegurando uma superposição 

parcial entre as fotos de no mínimo 30%. Um modelo 3D do afloramento foi realizado 

utilizando o software Agisoft Metashape® 2019 v1.5.1, baseado em 314 fotografias 

para auxiliar nas interpretações.  

No total, foram levantados seis perfis sedimentológicos, acoplados a perfis de 

raio gama, utilizando-se o software CorelDraw. As fácies descritas foram 

classificadas e interpretadas de acordo com os preceitos de Miall (2000), com base 

em suas associações genéticas, considerando litologias, características texturais 

dos grãos (como a granulometria, grau de seleção, arredondamento e esfericidade) 

e estruturas sedimentares, aspectos fundamentais para a análise do ambiente 

deposicional. As medidas de paleocorrentes também foram fundamentais para as 

tendências de transporte sedimentar. Os diagramas de roseta, utilizados para 

representar as tendências dessas paleocorrentes na dispersão sedimentar, foram 

gerados por meio do software Stereonet. 

1.3.3.2 Perfis de Raio Gama 

A perfilagem gamaespectrométrica tem como principal objetivo auxiliar nos 

estudos de conteúdo de argilas das unidades estratigráficas, uma vez que os 

elementos radioativos tendem a se concentrar nos argilominerais. Com as 

informações do conteúdo de argila, é possível utilizar os perfis para a definição de 

litotipos, variações granulométricas, padrões de empilhamento e sequências 

deposicionais (Rieder, 1990). A identificação de padrões ou assinaturas em perfis de 

raio gama é amplamente empregada na análise estratigráfica e na caracterização de 

reservatórios em subsuperfície, especialmente quando não se dispõe de dados 
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diretos, como testemunhos. Nesses casos, modelos de formatos de curva são 

usados para refletir variações típicas de argilosidade associadas a diferentes 

litotipos e sistemas deposicionais. A realização de levantamentos geofísicos foi 

facilitada pela ampla extensão lateral e vertical do afloramento estudado. Cada perfil 

sedimentar foi acoplado a um perfil de raios gama adquirido a partir de medições 

CPS (cintilações por segundo) com o auxílio de um Gamaspectrômetro Portátil RS-

230 BGO, Fabricante Radiation Solutions Inc. Serial 3642. As medições foram 

obtidas a cada 10 cm de distância. Na falta de análises petrográficas, o conteúdo de 

lama foi deduzido de assinaturas de raios gama baixas ou altas, coletadas de um 

espectrômetro padrão. Alto ou baixo teor de lama sugere arenitos “sujos” ou 

“limpos”, respectivamente. 

1.3.3.3 Análise Petrográfica 

As amostras coletadas foram enviadas à empresa GEOLAB - Soluções 

Geológicas para a preparação de seções delgadas. Foram confeccionas doze 

lâminas para descrições petrográficas, impregnadas com corante azul de metileno 

para destacar o espaço poroso. A análise incluiu: i) permeabilidade e análise visual 

semi-quantitativa da porosidade; ii) aspectos texturais; iii) descrição do arcabouço; 

iv) aspectos diagenéticos e v) maturidade mineralógica e textural. Por fim, os dados 

foram compilados e empregou-se a classificação de Folk (1968). A análise dessas 

lâminas foi realizada com o auxílio do microscópio Axioscope 5 da Zeiss integrado 

ao sistema de captura Axiocam 305 color, com 5 Mpx de resolução.  
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2 CONTEXTO GEOLÓGICO 

2.1 Embasamento: Província Borborema 

O termo "Província Borborema" (PB) foi originalmente proposto por Almeida et 

al. (1977) para identificar a região nordeste da Plataforma Sul-Americana. Com uma 

área de cerca de 250000 km² (Neves et al., 2021), essa província se destaca pela 

presença de extensas zonas de cisalhamento orientadas, com cinemática dextral de 

tendência NE a NNE, formadas durante um significativo evento de deformação dúctil 

associado ao ciclo orogênico Brasiliano (650-550 MA; Almeida, Brito Neves & Dal Ré 

Carneiro, 2000). O sistema é caracterizado por duas principais zonas de 

cisalhamento: as zonas de cisalhamento Patos e Pernambuco, ambas com 

cinemática dextral e orientação predominante na direção Leste. Além disso, inclui 

diversas zonas de cisalhamento dextrais menores, bem como zonas de 

cisalhamento dextral com tendência E e zonas dextrais e sinistrais com tendência 

NE (Neves, 2021; Neves et al., 2021). É importante ressaltar que esse sistema se 

formou nos estágios finais da orogenia Neoproterozóica Brasiliana (Pan-Africana) e 

foi acompanhado pela intrusão de granitóides concentrados, datados entre 

aproximadamente 0,59 e 0,56 Ga. Esses eventos ocorreram mais de 20 milhões de 

anos após o estágio principal de deformação contracional (Neves et al., 2021; 

Ganade et al., 2021). 

A Província Borborema abrange grande parte do Nordeste brasileiro, 

estendendo-se desde o estado de Sergipe até a porção oriental do Piauí. Seus 

limites são definidos pelas bacias costeiras ao norte e leste, enquanto, a oeste e ao 

sul, é delimitada pela Bacia do Parnaíba e pelo Cráton São Francisco, 

respectivamente (Figura 2). 

De acordo com Ganade et al. (2021), a Província Orogênica da Borborema é 

interpretada como resultado de duas colisões distintas e interativas: uma localizada 

a oeste, relacionada à separação do Gondwana, e outra ao sul, vinculada ao 

Orógeno Borborema Meridional. Essa dinâmica formativa conferiu à Borborema um 

formato de cunha triangular, controlado por um sistema de zonas de cisalhamento 

neoproterozóicas que segmenta a província em sub-províncias norte, central e sul, 

cada uma composta por diversos domínios associados. As distintas características 

geológicas e geofísicas dos diversos blocos crustais que compõem a região da 
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Província Borborema levaram pesquisadores a sugerir sua subdivisão em cinco 

terrenos ou domínios tectônicos principais, separados por zonas de cisalhamento 

(ou lineamentos) (Campelo, 1999; Oliveira Rodrigues, 2008; Sá et al., 1992; Santos 

& Medeiros, 1999): Domínios Sul, Transversal ou Central, Rio Grande do Norte, 

Ceará e Médio Coreau. 

Figura 2 - Reconstrução pré-deriva da África do Sul e América do Sul mostrando os 
principais crátons (AM, Amazoniano; CC-SF, Congo-São Francisco; SA, Saariano; 
WA, Oeste Africano) e províncias Brasileiras/Pan-Africanas. O quadrado indica a 

localização da Província de Borborema. Mapa principal. Esboço mostrando a 
subdivisão da Província de Borborema em subprovíncias do Norte (NS), Central 

(CS) e Sul (SS) (modificado de Neves, 2021). Domínios mencionados no texto: AM, 
Alto Moxoto; AP, Alto Pajeú; PEAL, Pernambuco-Alagoas; RC, Rio Capibaribe; SE, 

Sergipano. Zonas de cisalhamento: CSZ, Congo; CNSZ, Cruzeiro do Nordeste; 
EPSZ, Leste de Pernambuco; PaSZ, Patos; WPSZ, Oeste de Pernambuco. 

 

Fonte:  Extraído de Neves et al. (2022). 
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No Mesozoico, durante a ruptura do Gondwana Ocidental e a abertura do 

Oceano Atlântico, muitas das descontinuidades previamente mencionadas foram 

reativadas por uma tectônica extensional (Matos, 1987, 1992). Segundo esse autor, 

os esforços resultantes dessa fragmentação favoreceram o desenvolvimento de um 

conjunto de pequenas bacias intracontinentais, além de contribuírem para a 

formação das bacias marginais, como parte do processo de evolução do sistema de 

riftes cretáceos no Nordeste Brasileiro. 

2.2 Domínio Pernambuco-Alagoas (PEAL) 

O Domínio PEAL é dividido em duas porções, leste e oeste, separadas pela 

Bacia de Jatobá e a porção norte da Bacia do Tucano. A porção leste compreende 

cerca de 75% do domínio total e inclui a maior parte das intrusões graníticas 

representativas. Os primeiros estudos consideraram a região como um 

embasamento granítico-migmatítico Arqueano intrudido por batólitos graníticos 

Neoproterozóicos (Brito Neves, 1975; Brito Neves et al., 2000). 

A denominação Domínio PEAL evoluiu de "Maciço Pernambuco-Alagoas" 

(Brito Neves, 1975) para "Terreno Pernambuco Alagoas" (Santos, 1995) e 

"Complexo Pernambuco-Alagoas" (Silva Filho et al., 2002). Santos (1995) identificou 

o Complexo Belém de São Francisco (ortognaisses graníticos a tonalíticos-

granodioríticos) e o Complexo Cabrobró (sequências metavulcanossedimentares 

com xistos, paragnaisses, mármores, quartzitos e rochas metamáficas) como 

principais unidades do domínio. Posteriormente, Brito Neves et al. (2008) incluíram o 

Subdomínio Rio Coruripe no PEAL. 

Idades de cristalização e metamorfismo foram atribuídas ao Complexo Belém 

de São Francisco, com 2079±34 Ma e 655±7 Ma, respectivamente (Silva et al., 

2002). Sequências supracrustais foram subdivididas em Rio Una, Inhapi e Palmares, 

com base em dados geológicos, isótopos Nd e geocronologia U-Pb (Silva Filho et 

al., 2007, 2014). Idades Rb-Sr sugerem rejuvenescimento isotópico no 

Neoproterozóico (Lima et al., 1985; Brito Neves et al., 1995). 

Trabalhos posteriores mostram que o PEAL é formado por uma colagem de 

unidades com idades diversas, com idades-modelo Sm-Nd de 1,0 a 1,5 Ga, 

indicando que grande parte do protólito pode ser Mesoproterozóica ou mais jovem, 
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embora muitos gnaisses apresentem origens Arqueanas ou Paleoproterozóicas 

(Silva Filho et al., 2002, 2005a, b). Assim, o PEAL não é um terreno 

litoestratigraficamente distinto, abrangendo rochas de alto grau semelhantes às do 

Domínio Transversal (Van Schmus et al., 1995; Silva Filho et al., 2002; Oliveira et al., 

2006). 

2.3 Contexto Geológico da Bacia de Sergipe-Alagoas 

2.3.1 Condicionamento Tectônico da Bacia de Sergipe-Alagoas 

A Bacia de Sergipe-Alagoas está localizada no litoral nordeste do Brasil, 

abrangendo uma área total de 44.370 km². Dessa extensão, 12.620 km² 

correspondem à porção emersa, enquanto os 31.750 km² restantes estão na porção 

submersa, considerando a profundidade batimétrica de até 3.000 metros. A bacia 

apresenta uma configuração alongada na direção NE-SW, com cerca de 350 km de 

extensão paralela à costa. 

Os limites da bacia são definidos por diferentes estruturas geológicas: ao 

nordeste, ela é separada da Bacia de Pernambuco/Paraíba pelo Alto de Maragogi; 

ao sudeste, a porção emersa é delimitada pela Plataforma de Estância, enquanto a 

porção submersa faz limite com a Bacia de Jacuípe por meio do sistema de falhas 

do Vaza-Barris; ao oeste, encontra-se o embasamento cristalino pré-cambriano, 

formado por falhas distensionais e estruturas associadas (Figura 3). O limite interno 

entre as sub-bacias de Sergipe e Alagoas é dado pelo Alto de Japoatã-Penedo, e à 

leste, ocorre o afinamento da bacia em direção ao oceano. 

Os estudos geológicos na Bacia de Sergipe-Alagoas se iniciaram na primeira 

metade do século 19, ganhando maior intensidade com o surgimento do interesse 

pelo potencial presença de petróleo na região em 1935, quando foram perfurados os 

primeiros poços no município de Maceió. As primeiras sondagens ocorreram na 

região norte do estado de Alagoas, onde, em 1957, foi registrada a primeira 

descoberta comercial de petróleo. Posteriormente, em 1963, foi identificado o 

Campo de Carmópolis, situado na porção terrestre da sub-bacia de Sergipe. 

A Bacia de Sergipe-Alagoas apresenta um arcabouço tectônico moldado 

pelas diversas etapas do rifteamento que culminou na separação entre a África e a 

América do Sul (Figura 4). As estruturas formadas durante esse processo, incluindo 
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uma série de meio-grabens com inclinação de aproximadamente 10-15° para SW, 

cercados por zonas transcorrentes orientadas na direção NE, permitem uma 

correlação com as bacias conjugadas do Oeste Africano (Meyers et al., 1996) 

(Figura 5). 

Figura 3 - Mapa de localização da Bacia de Sergipe-Alagoas com a área de estudo 
destacada em vermelho. As falhas estão desenhadas em preto e a linha de 

Charneira Alagoas está em laranja. 

 

Fonte: Souza (2024).  Falhas e charneira modificadas e simplificadas de Falkenhein et al., 

(1986) e Van Der Ven et al. (1989). 

As bacias de Sergipe e de Alagoas, antes referidas como uma única bacia, 

foram individualizadas a partir de diferenças importantes em seu caráter estrutural e 

estratigráfico (Feijó & Vieira, 1990; Feijó, 1992), onde metassedimentos do Sistema 

de Dobramentos Sergipano fazem parte da Bacia Sergipe, e rochas graníticas e 

gnáissicas do Maciço Pernambuco-Alagoas constituem a Bacia Alagoas.  

A subdivisão natural da bacia reflete arranjos geotectônicos preexistentes, 

reativados durante o Jurássico-Cretáceo e, possivelmente, desde o Paleozóico 

Superior. A porção alagoana da bacia tem sido a mais intensamente dissecada 

pelos ciclos erosivos fanerozoicos, evidenciando uma maior propensão ao 

soerguimento, provavelmente devido à compensação isostática. A ausência do 



24 
 

Grupo Sergipe e a dissecação da supraestrutura do Complexo Macururé corroboram 

essa tendência. 

Figura 4 - Modelo Paleogeográfico da ruptura do Gondwana no qual originou a 
formação da Bacia de Alagoas. 

 

Fonte: A autora (2025). Modificado de Scotese (2014). 

Na porção sergipana, observa-se uma preservação excepcional das 

sequências de deriva continental. Além disso, formas supraestruturais do 

embasamento, como o Domo de Itabaiana e a Janela de Simão Dias, ainda 

influenciam a morfologia da região. 

Falkenhein et al., (1986) propuseram um modelo de desenvolvimento 

tectônico em três fases para a Bacia de Sergipe-Alagoas: 

i) Durante a fase rifte, ocorreu um estágio inicial de extensão na direção E-W, 

resultando na formação de grabens, geralmente antitéticos, delimitados por falhas 

aproximadamente N-S. Esse estágio se estendeu do Andar Rio da Serra até o Eo-

Jiquiá, no Cretáceo Inferior. 

ii) No Meso-Jiquiá, prevaleceu um regime cisalhante com orientação NNE-SSW, 

responsável pelo deslocamento levógiro de 10 a 25 km das falhas normais pré-

existentes de direção N-S, que foram reativadas como falhas transcorrentes 

sintéticas. Esse processo gerou novas falhas antitéticas com orientação WNW. 

iii) Na última fase, atuou um regime puramente extensional de direção NW-SE, com 

rupturas orientadas WNW-ENE, formando um novo sistema de meio-grabens 
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antitéticos. Essa dinâmica resultou na criação da Linha de Charneira Alagoas, 

datada do Aptiano. 

Na porção sergipana, observa-se uma preservação excepcional das 

sequências de deriva continental. Além disso, formas supraestruturais do 

embasamento, como o Domo de Itabaiana e a Janela de Simão Dias, ainda 

influenciam a morfologia da região. 

Figura 5 - Modelo Paleogeográfico da ruptura do Gondwana no qual originou a 
formação da Bacia de Alagoas. 

 

Fonte: A autora (2025). Modificado de Meyers (1996). 

Lana (1985; 1990) propôs duas fases tectônicas para a evolução da Bacia de 

Sergipe-Alagoas: 

Primeira fase: Caracterizada por um regime de cisalhamento simples, atribuído ao 

deslocamento horizontal entre a Microplaca Sergipana e o continente africano, 

durante o período compreendido entre o Andar Rio da Serra e o Jiquiá. No Andar 
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Alagoas, a tectônica tornou-se transpressional, resultando na interrupção da 

sedimentação. 

Segunda fase: Marcada por um rifte gerado por estiramento crustal. Essa fase foi 

caracterizada por grandes falhas normais com rejeitos de até 5.000 metros e pelo 

desenvolvimento de uma linha de charneira com orientação N 45°E, indicando a 

atuação de um regime tectônico puramente extensional. Esse processo já estava em 

atividade na porção sul da bacia desde o Alagoas Inferior, ou possivelmente antes. 

Na porção norte, entretanto, a tectônica extensiva não se manifestou até, pelo 

menos, o Alagoas Superior, possivelmente devido ao soerguimento e erosão 

ocorridos nesse período. 

Chagas et al., (1983), com base em diversos estudos de natureza 

essencialmente estrutural realizados na bacia, propuseram um modelo evolutivo que 

associa os processos de extensão e transferência. Nesse modelo, destaca-se o 

papel fundamental das falhas de transferência na evolução do rifte, permitindo a 

acomodação de diferentes taxas de extensão entre blocos adjacentes ou mesmo 

entre grandes compartimentos estruturais. 

2.3.2 Configuração Estrutural da Bacia de Sergipe-Alagoas 

As bacias de Sergipe e Alagoas apresentam a sucessão estratigráfica mais 

completa entre as bacias marginais brasileiras. Apesar das semelhanças no 

preenchimento sedimentar de ambas, a seção cretácea inferior, correspondente às 

sequências rifte e transicional, é mais expressiva na Bacia Alagoas.  

Em bacias do tipo rifte, como a Bacia Alagoas, o tamanho e a morfologia da 

bacia são relativamente limitados, e os processos deposicionais são altamente 

dinâmicos, resultando em uma diferenciação e segregação abruptas de fácies tanto 

vertical quanto lateralmente (Figura 6). 

Ao longo das diversas fases de evolução da bacia, as falhas que definem os 

compartimentos tectônicos apresentaram comportamentos independentes, com 

eventos de soerguimento e subsidência ocorrendo de forma descontínua e desigual 

entre os compartimentos (Aquino & Lana, 1990). Esse processo exerceu um controle 

crucial sobre a localização dos depocentros e as características dos sistemas 



27 
 

deposicionais, culminando em uma distribuição espacial e estratigráfica complexa 

das Supersequências que compõem o preenchimento da bacia (Van Der Ven, 1989). 

Figura 6 - Seções geológicas esquemáticas das bacias Sergipe e Alagoas de acordo 
com suas formações e supersequências. 

 

Fonte: A autora (2025). Modificado de Lira (2004) e Azambuja Filho et al., (1998). 

Ao longo das diversas fases de evolução da bacia, as falhas que definem os 

compartimentos tectônicos apresentaram comportamentos independentes, com 

eventos de soerguimento e subsidência ocorrendo de forma descontínua e desigual 

entre os compartimentos (Aquino & Lana, 1990). Esse processo exerceu um controle 

crucial sobre a localização dos depocentros e as características dos sistemas 
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deposicionais, culminando em uma distribuição espacial e estratigráfica complexa 

das Supersequências que compõem o preenchimento da bacia (Van Der Ven, 1989). 

O arcabouço estrutural das Bacia Sergipe e Alagoas é marcado por um rifte 

assimétrico e alongado, com aproximadamente 350 km de extensão na direção NE-

SW. Esta bacia, destaca-se por apresentar a sequência estratigráfica mais completa 

entre as bacias da região, organizada em cinco supersequências: Sinéclise 

Paleozoica, Pré-Rifte, Rifte, Pós-Rifte e Drifte (Figura 6). A classificação aqui 

adotada segue o modelo evolutivo proposto por Campos Neto et al. (2007), que 

subdivide os depósitos da bacia nessas cinco supersequências (Figura 7). 

Figura 7 - Carta Cronoestratigráfica da Bacia de Alagoas. 

 

Fonte: Extraído de Campos Neto et al., (2007). 

O embasamento é composto por rochas metamórficas proterozoicas da Faixa 

Sergipana, granitóides proterozoicos do Maciço Pernambuco-Alagoas e 

metassedimentos cambrianos do Grupo Estância. A Supersequência Paleozoica é 

formada por sedimentos permo-carboníferos das formações Batinga e Aracaré, 

depositados em uma sinéclise intracratônica. As demais supersequências estão 

associadas ao rifteamento do supercontinente Gondwana e à separação das placas 

sul-americana e africana, resultando na abertura do Oceano Atlântico Sul. O 
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afloramento aqui estudado está situado na Supersequência Rifte, que é o foco deste 

trabalho. 

2.3.2.1 Supersequência Rifte 

O estágio rifte é caracterizado pelo desenvolvimento de um conjunto de 

grabens e semi-grabens, com padrões de sedimentação e distribuição de fácies 

distintos (Ojeda 1982), deselvolvidos em depressões tectônicas do tipo rift-valley 

(Ponte et al. 1978; Ojeda 1982), que contornavam as futuras margens sudeste e 

leste. Nessas depressões, formaram-se bacias lacustres associadas a sistemas 

flúvio-deltaicos, que promoveram a deposição de arenitos intercalados com folhelhos 

e, em menor proporção, calcários interestratificados com cunhas de conglomerados 

sintectônicos, acumulados ao longo do Neocomiano (Ponte & Asmus 1976, 2004). 

Em relação a bacia Sergipe-Alagoas, a fase rifte marcou o início da 

subsidência mecânica na bacia, controlada pelo desenvolvimento de um sistema de 

falhas predominante N-S, cruzado por falhas E-W. Durante esse período, ocorreram 

deposições sedimentares em condições tectônicas instáveis, com variações bruscas 

de fácies tanto lateral quanto verticalmente (Lana, 1991). Os ambientes fluviais, 

deltaicos e lacustres foram predominantes, e, no final da fase, deu-se origem a um 

ambiente de mar restrito, onde se depositou o Grupo Coruripe, composto pelas 

Formações Feliz Deserto, Barra de Itiúba, Penedo, Rio Pitanga, Coqueiro Seco, 

Poção e Maceió (Campos Neto et al., 2007). 

A Formação Feliz Deserto, conforme Campos Neto et al. (2007), consiste em 

folhelhos esverdeados com delgadas camadas de arenitos e está situada na base 

da Formação Barra de Itiúba. Esta última é composta por arenitos, siltitos e folhelhos 

de origem deltáico-lacustre, com raros calcilutitos acastanhados (Campos Neto et 

al., 2007; Feijó, 1994). 

A Formação Penedo é caracterizada por arcóseos finos a grossos, mal 

selecionados, de coloração branca e cinza-amarelada, com estratificações cruzadas 

acanaladas frequentemente deformadas por fluidização. Essas rochas refletem 

deposição em ambientes aluviais-fluviais, com possível retrabalhamento eólico 

(Feijó, 1994; Campos Neto et al., 2007). 
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Na Formação Rio Pitanga, depósitos de leques aluviais provenientes das 

bordas elevadas do rifte geraram arenitos grossos, conglomerados polimíticos 

avermelhados a esverdeados e brechas, formando cunhas sedimentares 

perpendiculares às falhas de borda (Feijó, 1994). 

O segundo pulso de rifteamento resultou na Formação Coqueiro Seco, 

composta por arcóseos finos a grossos acastanhados e folhelhos lacustres (Feijó, 

1994), e na Formação Morro do Chaves, caracterizada por calcirruditos e folhelhos 

(Campos Neto et al., 2007). 

A Formação Poção (foco secundário deste trabalho), segundo Feijó (1994), 

apresenta conglomerados com seixos e blocos graníticos de até 3 metros, 

envolvidos em matriz arcoseana mal selecionada. Já a Formação Maceió, foco 

principal deste trabalho, é composta por arcóseos finos a grossos, de coloração 

cinza-claro a castanha, além de folhelhos betuminosos e intercalações de 

evaporitos, como anidrita, halita e dolomita (Feijó, 1994). 

 
2.3.3 Formação Poção  

A Formação Poção é caracterizada por rochas que são compostas por 

conglomerados contendo seixos e matacões oriundos de rochas graníticas que 

podem atingir até 3 metros de diâmetro, imersos em uma matriz arcoseana muito 

mal selecionada (Figuereido, 1978). Sua parte aflorante ocorre exclusivamente na 

Bacia Alagoas e, anteriormente, eram denominadas Membro Carmópolis da 

Formação Muribeca (Schaller, 1969).  

A seção aflorante da Formação indica sua localização na borda da bacia, com 

a maior espessura registrada nas proximidades das falhas marginais. Apesar disso, 

as rochas podem se estender ocasionalmente para o sudeste, como observado nas 

proximidades de Maceió. A formação apresenta transições laterais para as 

formações Penedo, Coqueiro Seco e Maceió. Os depósitos da Formação Poção 

foram gerados em leques aluviais sintectônicos (Feijó, 1994). Sua idade, atribuída 

ao intervalo Jiquiá-Alagoas, foi estimada com base em correlação por dados 

sísmicos, já que esses depósitos não contêm fósseis. 
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2.3.4 Formação Maceió 

A Formação Maceió, originalmente considerada um membro da antiga 

Formação Muribeca (Schaller, 1969), foi promovida a formação independente devido 

a sua ampla e mapeável distribuição (Feijó, 1994). Ela abrange quase toda a Bacia 

Alagoas e o bloco baixo da Linha de Charneira Alagoas na Bacia Sergipe (Figura 5). 

Mais tarde, Souza-Lima et al., (2019), usando critérios estratigráficos junto com 

interpretações sísmicas e de testemunhos, sugeriu que os afloramentos da porção 

norte da bacia de Alagoas, classicamente atribuídos a Formação Maceió, na 

verdade pertencem ao Membro Carmópolis da Formação Muribeca.  

Constitui-se por intercalações de arenitos arcóseos finos a grossos de 

coloração cinza-claro e castanho, conglomerados com seixos e matacões de granito 

e granodiorito (Abreu, 1989), folhelhos betuminosos com anidrita e dolomita, além de 

camadas de halita conhecidas como Evaporitos Paripueira (Feijó, 1994). Esses 

depósitos representam uma sequência turbidítica associada a fluxos gravitacionais 

subaquosos. 

A formação sobrepõe-se concordantemente às Formações Coqueiro Seco e 

Ponta Verde, gradando lateralmente para a Formação Poção. A sedimentação 

ocorreu do Mesoaptiano ao Eoalbiano (Falkenhein, 1984). Segundo Abreu e Potter 

(1990), os sedimentos clásticos e evaporitos foram classificados em sete fácies, 

incluindo conglomerados de leques deltáicos, arenitos fluvio-deltaicos, folhelhos 

lacustres/marinhos, arenitos turbidíticos e evaporitos. A espessura varia de poucos 

metros a mais de 3000 m, com estimativas sísmicas indicando até 5000 m. 

Campos Neto et al. (1989) propuseram um sistema de leques sublacustres 

rasos, onde a fácies de arenito gradacional (reservatório do campo de Tabuleiro dos 

Martins) foi depositada como lobos coalescentes de depósitos bacinais. Em 

comparação com o afloramento de Morro do Camaragibe, observaram diferenças 

devido à proximidade da área-fonte, notando estruturas acanaladas no afloramento 

em questão. 

Bruhn e Moraes (1989) interpretaram o afloramento de Morro do Camaragibe 

como depósitos distais canalizados de um sistema de cunhas clásticas subaquosas. 
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Azambuja Filho e Spadini (1994) identificaram cinco fácies, incluindo arenitos de 

preenchimento de canal, paraconglomerados de matriz arenosa, conglomerados 

lenticulares, arenitos finos laminados e folhelhos ricos em matéria orgânica com alto 

potencial gerador de hidrocarbonetos. 

Arienti (1996) propôs três contextos deposicionais para as Formações Maceió 

e Poção, incluindo leques deltáicos de borda de falha, leques deltáicos axiais e 

leques subaquosos. Depósitos na área de Japaratinga e Barreiras do Boqueirão 

foram associados ao transporte axial de sedimentos (NE/SW). Em determinados 

casos, fluxos hiperpicnais atingiram áreas mais profundas (D’Ávila et al., 2008), 

como é o caso do afloramento Morro do Camaragibe, onde foi caracterizado como 

depósitos turbidíticos de leques subaquosos.  

Esses depósitos refletem variações climáticas: períodos úmidos geraram 

grande aporte siliciclástico formando leques turbidíticos, enquanto períodos áridos 

resultaram em depósitos de folhelhos e calcilutitos ricos em matéria orgânica amorfa 

(Arienti, 2006). 

A Formação Maceió engloba diversos contextos deposicionais, como leques 

deltáicos associados às falhas NE da bacia, leques deltáicos axiais, turbiditos 

hiperpicnais e depósitos lacustres (Arienti, 2006). 
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3 ESTADO DA ARTE 

3.1 Fluxos Gravitacionais 

Todos os fluidos possuem resistência ao fluxo, determinada pela viscosidade, 

que é influenciada pela composição e temperatura (Middleton & Hampton, 1973). 

Aumento de salinidade e carga sedimentar, especialmente argila, eleva a 

viscosidade, fazendo o fluido se comportar como uma mistura de água e sedimentos 

capaz de transportar grandes quantidades de material. A reologia dos fluidos é 

expressa pela relação entre a tensão cisalhante (shear stress) e a taxa de 

deformação (shear strain) (Shanmugam, 2006), resultando em fluidos newtonianos e 

binghanianos. Fluidos newtonianos não apresentam resistência inicial e deformam-

se proporcionalmente à tensão aplicada, como correntes de turbidez, enquanto 

fluxos binghanianos possuem uma resistência inicial a ser superada, como fluxos de 

detritos. Fluxos newtonianos têm menor viscosidade e teor de sedimentos dispersos. 

Os fluxos laminares e turbulentos são diferenciados pelo número de 

Reynolds. Esses fluxos ocorrem em sistemas viscosos ou com baixas velocidades, 

movendo-se em lâminas paralelas e com Re<500. Já os fluxos turbulentos, com 

Re>2000, envolvem movimentos caóticos e redemoinhos, sendo mais eficientes na 

erosão e no transporte de sedimentos (Fritz & Moore, 1988). 

Figura 8 - Trajetória associada a cada tipo de fluxo. (A) Laminar, com número de 
Reynolds (Re) < 500 e (B) Turbulento, com número de Reynolds (Re) > 2000. 

Modificado de Fritz e Moore (1988). 

 

Fonte: Extraído de Fallgatter (2014). 
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Os fluxos podem mudar de comportamento ao longo de sua evolução, 

conforme descrito por Fisher (1983), que identifica quatro principais transformações: 

1) transformações de corpo, que origina a transição entre regimes laminar e 

turbulento; 2) transformações de gravidade, o que gera a segregação gravitacional 

gera um fluxo bipartido, com uma camada basal laminar e concentrada, e uma 

superior diluída e turbulenta; 3) transformações de superfície, no qual a mistura do 

topo do fluxo com ar ou água ambiente aumenta a diluição e a turbulência, 

resultando em fluxo bipartido; e 4) transformações por fluidização, que gera o 

escape ascendente de fluidos da camada basal cria uma camada superior diluída e 

turbulenta. Os fluxos também são classificados em supercríticos e subcríticos, de 

acordo com as forças inerciais ou gravitacionais. A transição de supercrítico para 

subcrítico ocorre por meio do salto hidráulico (Komar, 1971), associado a zonas de 

desconfinamento ou quebras de gradiente, onde há uma redução abrupta na 

velocidade. 

O comportamento dos fluxos é caracterizado pelo número de Froude, onde: 

Froude > 1 indica um fluxo supercrítico, com alta velocidade, regime superior, 

partículas em suspensão e grande agitação, enquanto que Froude < 1 se designa a 

um fluxo subcrítico, com baixa velocidade, regime inferior e deposição lenta. 

 

Figura 9 - Modelo esquemático ilustrando o salto hidráulico e número de Froude em 
função dos fluxos inerciais e gravitacionais atuantes. 

 

Fonte:  Extraído de Fallgatter (2014). 
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3.1.1 Fluxos gravitacionais de sedimentos 

 

Os Fluxos Gravitacionais de Sedimentos (FGS) são definidos como fluxos de 

sedimentos ou misturas de sedimentos e fluidos que se deslocam pela ação da 

gravidade. Nesses fluxos, um fluido mais denso se move através de um fluido de 

menor densidade devido ao contraste de densidade (Middleton & Hampton, 1973). 

Os FGS apresentam ampla variação, sendo caracterizados por fatores como 

concentração de sedimentos, coesão dos grãos, mecanismo de suporte entre grãos, 

duração do fluxo, reologia e densidade relativa do fluxo em relação ao ambiente 

(Mulder & Alexander, 2001; Haughton et al., 2009; Shanmugan, 2012). 

Com base na diferença de densidade entre o fluxo (ρf) e a água do meio (ρa) 

(Figura 10), os FGS podem ser divididos em quatro tipos principais (Bates, 1953; 

Mulder et al., 1997a, Mulder & Alexander, 2001): 

1. Fluxos hipopicnais (ρf < ρa): Ocorrem próximo a desembocaduras de rios, 

com sedimentos dispersos em plumas flutuantes. 

2. Fluxos homopicnais (ρf = ρa): Caracterizam-se pelo equilíbrio de densidade 

entre fluxo e ambiente. 

3. Fluxos hiperpicnais (ρf > ρa): Estão associados a fluxos basais diretamente 

relacionados a efluentes fluviais, mas não a fluxos de densidade formados 

exclusivamente em bacias marinhas. 

4. Fluxos mesopicnais (ρf entre as densidades de duas camadas de água 

estratificada): Ocorrem em ambientes marinhos com contraste de densidade 

entre camadas de água, devido a variações de salinidade ou temperatura, ou 

em lagos termais. 

Em ambientes lacustres sem influência térmica, predominam fluxos 

hiperpicnais, devido à baixa densidade da água doce, embora fluxos hipopicnais 

possam ocorrer próximos a desembocaduras de rios (Mulder & Alexander, 2001). 

Fluxos hiperpicnais e hipopicnais podem se transformar em fluxos homopicnais 

devido à turbulência durante o fluxo. 

Dott (1963) propôs uma classificação dos processos subaquáticos movidos 

por gravidade com base no comportamento mecânico (elástico-plástico-viscoso), 

dividindo os depósitos em quatro tipos principais: 1) Avalanches, que possui 
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comportamento elástico; 2) deslizamentos e escorregamentos, que possui 

comportamento elástico e plástico, 3) fluxos de detritos, que possui comportamento 

plástico; e 4) correntes de turbidez, que possui comportamento viscoso.  

Essa classificação não considera os turbiditos como processos de transporte 

de massa, mas como um tipo de fluido viscoso. 

3.1.2 Mecanismos de suporte de grãos 

Middleton & Hampton (1973) classificaram os fluxos gravitacionais de 

sedimentos com base em quatro mecanismos principais de suporte de grãos (Figura 

11): 

1. Debris flows: Grãos maiores são suportados pela força de coesão da matriz. 

2. Fluxos de grãos: Os grãos são mantidos por pressão dispersiva. 

3. Fluxos fluidizados: O suporte dos grãos ocorre devido à força gerada pelo 

escape de fluido ascendente. 

4. Correntes de turbidez: Os grãos permanecem em suspensão principalmente 

devido à turbulência. 

Esses mecanismos podem variar gradualmente conforme aumenta a 

entrada de água (fluido circundante) no sistema. Em muitos casos, mais de um 

mecanismo de suporte de grãos pode atuar simultaneamente em um fluxo 

gravitacional de sedimentos específico. 

Mulder & Alexander (2001) classificaram os fluxos sedimentares de densidade 

com base em seu comportamento reológico, dividindo-os em duas categorias 

principais: 

Fluxos coesivos: Caracterizam-se pela presença de resistência (strength) na 

matriz, devido à coesão entre partículas, geralmente de granulometria fina. Essa 

coesão impede a penetração de água no fluxo, mantendo a conexão entre as 

partículas no corpo sedimentar. Os fluxos coesivos subaquosos são subdivididos 

em: 1) Fluxos de detritos (debris flows), com sedimentos de granulometria mais 

grosseira; e 2) Fluxos lamosos (mud flows), no qual são compostos 

predominantemente por partículas finas. 
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Fluxos não coesivos: Formados por partículas distintas, capazes de 

desenvolver maior porosidade (espaço intergranular) durante o fluxo, 

predominantemente preenchida por água em ambientes subaquosos. 

Os fluxos não coesivos subaquosos foram subdivididos pelos mesmos 

autores com base na concentração de sedimento por volume, resultando em três 

classes principais: 

• Fluxos de densidade hiperconcentrados. 

• Fluxos de densidade concentrados. 

• Correntes de turbidez: Estas, por sua vez, são classificadas de acordo com o 

tempo de duração em três subtipos:  

o Surge. 

o Surge-like flows. 

o Quasi-steady currents. 

Figura 10 - Tipos de fluxos de densidade. ρf – densidade do fluido; ρa – densidade 

da água do ambiente; ρa1 e ρa2 – densidade da água do ambiente em corpo 

estratificado. Modificado de Bates (1953); Mulder et al., (2007) e Mulder, & 

Alexander (2001). 

 

Fonte: Extraído de Moreira (2015). 
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Figura 11 - Fluxos gravitacionais de sedimentos classificados de acordo com o 
mecanismo de suporte de grãos. Middleton & Hampton (1973). 

 

Fonte: Extraído de Fallgatter (2014). 

 

Haughton et al. (2009) ampliaram os esquemas de classificação de fluxos 

gravitacionais de sedimentos ao incluir a presença de fluxos mistos (compostos ou 

híbridos; Figura 12), com base nas características finais dos depósitos, reologias 

inferidas e o estado de turbulência do fluxo gerador. 

O esquema proposto distingue depósitos associados a três tipos principais de 

fluxos: 

1. Fluxos coesivos: Como fluxos de detritos e fluxos de lama. 

2. Fluxos não coesivos: Incluindo correntes de turbidez de alta e baixa 

densidade, bem como fluxos de detritos não coesivos. 

3. Fluxos mistos: Evidenciados por depósitos que refletem comportamento 

híbrido em algum momento do fluxo. 

Os depósitos finais de fluxos mistos tendem a formar camadas com as 

seguintes características: 

a) Mudanças ascendentes de coesivos para não coesivos. 

b) Mudanças ascendentes de não coesivos para coesivos, às vezes 

sobrepostas por depósitos de fluxos não coesivos. 

c) Intercalações cíclicas complexas, alternando entre fluxos mais e menos 

coesivos. 
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Figura 12 - Esquema de classificação baseado na proposta de fluxos mistos (ou 
eventos híbridos) em um espectro entre fluxos de detritos e correntes de turbidez 
(Haughton et al., 2009). Camadas híbridas são resultantes da ação conjunta de 
fluxos não-coesivos e coesivos que operam simultaneamente no mesmo evento 

deposicional, denominadas por Haughton et al. (2009) de linked-debrites. 

 

 

Fonte: Extraído de Fallgatter (2014). 

 

 

 



40 
 

3.1.3 Fluxo de detritos 

Os fluxos coesivos, frequentemente chamados de fluxos de detritos e fluxos 

lamosos, são fluxos gravitacionais em que as fases sólida e fluida apresentam 

concentrações de volume da mesma ordem de magnitude, com coesão presente na 

matriz e comportamento reológico pseudoplástico (Mulder & Alexander, 2001; Arnott, 

2010; Zou, 2012). 

As partículas são mantidas em suspensão principalmente por forças coesivas 

da matriz, composta por fluidos e sedimentos finos, geralmente uma mistura de silte 

e argila. A base dos depósitos desses fluxos é tipicamente plana e não erosiva, 

embora existam exceções. Internamente, os depósitos de fluxos de detritos podem 

variar de ricos em lama a ricos em areia, sendo geralmente desorganizados e mal 

selecionados (Arnott, 2010). 

Em ambientes subaquosos, os fluxos de detritos geralmente se iniciam 

próximo à borda de um declive e podem se transformar em correntes de turbidez 

nas regiões mais distais da bacia. No entanto, não existem critérios 

sedimentológicos claros para identificar essa transformação no registro deposicional 

(Shanmugan, 2000). 

As correntes de turbidez são melhor definidas como fluxos em que as 

partículas são predominantemente suportadas pela turbulência, em contraste com 

outros mecanismos de suporte (Mulder & Alexander, 2001). Longitudinalmente, um 

fluxo turbidítico pode ser dividido em três zonas principais: “cabeça”, “corpo” e 

“calda”, dispostas da porção proximal à distal. A “cabeça” é sustentada pelo 

constante suprimento de sedimentos provenientes do “corpo”, onde o movimento é 

mais rápido (Figura 13). Na “calda do fluxo”, a concentração de sedimentos é baixa, 

resultando em uma velocidade reduzida do fluxo, que eventualmente diminui até 

cessar (Arnott, 2010). 
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Figura 13 - Proposição de modelo para fluxos turbidíticos de Pickering et al. (1986). 

 

Fonte: Extraído de Fallgatter (2014) 

 

 

Figura 14 - Comportamento reológico e mecanismo de suporte para diversos tipos 
de fluxos gravitacionais de sedimentos. Lowe (1979; 2008). 

 

Fonte: Extraído de Fallgatter (2014). 
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Figura 15 - Diagrama ilustrando o espectro contínuo de evolução dos fluxos 
gravitacionais de sedimentos (camada 1 a 13; Lowe, 1982). 

 

Fonte: Extraído de Fallgatter (2014). 

3.1.4 Correntes de turbidez 

As correntes de turbidez são fluxos com reologia Newtoniana, onde a 

turbulência do fluido é o principal mecanismo de suporte de grãos (Middleton & 

Hampton, 1973), embora outros mecanismos possam atuar de maneira variável 

durante sua evolução. Mutti (1992) descreveu as correntes de turbidez como fluxos 

gravitacionais bipartidos, compostos por uma camada basal granular que flui devido 

à sobpressão de poros e condições inerciais, e uma camada superior mais diluída e 

turbulenta, que normalmente retrabalha e ultrapassa o depósito da camada basal 

(Figura 16). Kneller & Buckee (2000) questionaram o conceito de correntes de 

turbidez, destacando contradições na definição tradicional do termo e sugerindo que 
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ele foi adotado para descrever um fenômeno cuja natureza exata é frequentemente 

incerta. 

Figura 16 - Corrente de turbidez bipartida, com uma camada basal densa e laminar e 
uma camada superior turbulenta. Modelo desenvolvido a partir de experimentos 

efetuados por Postma et al., (1988). 

 

Fonte: Extraído de Fallgatter (2014). 

Essas correntes podem ser causadas por eventos catastróficos de curta 

duração (como ondas de tempestade, terremotos e colapsos de taludes íngremes) 

ou por eventos de longa duração (como cheias fluviais; Mulder & Alexander, 2001). 

Correntes de turbidez hiperpicnais contínuas (Mulder & Alexander, 2001) podem 

ocorrer quando rios com alta taxa de descarga de sedimentos, com densidade 

excessiva, encontram corpos d'água receptores. Além disso, essas correntes podem 

se originar da diluição de fluxos coesivos por transformações de fluxo (Fisher, 1983), 

onde o aumento da diluição faz com que a turbulência se torne o principal 

mecanismo de suporte de grãos. 

As correntes de turbidez têm grande potencial erosivo, especialmente na 

parte frontal (cabeça), incorporando grandes quantidades de material ao fluxo 

(Kneller & Buckee, 2000). Esse processo pode ocorrer de três maneiras: a) se a 

quantidade de sedimento incorporado for menor do que a perdida pela deposição, a 

corrente pode cessar; b) se a quantidade incorporada for maior que a perdida, o 

fluxo ganha momentum e continua a erodir o substrato; c) se a concentração de 

sedimentos for muito alta, a turbulência pode ser suprimida e outro mecanismo de 

suporte pode assumir (Kneller & Buckee, 2000).  
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3.1.5 Classificação baseada na densidade do fluxo 

Bouma (1962) descreveu a sucessão ideal de um turbidito (figura 17), 

caracterizada por uma gradação normal e uma sequência vertical de estruturas 

sedimentares. Quando completa, essa sucessão inclui: uma camada basal maciça 

(Ta), seguida por arenitos com laminações paralelas (Tb), arenitos com ripples (Tc), 

hemipelágicos associados aos turbiditos (Td) e, finalmente, sedimentos pelágicos de 

bacia (Te), depositados com a cessação das correntes de turbidez. Os turbiditos 

clássicos, como descritos por Bouma, são interpretados como provenientes de 

correntes de turbidez de baixa densidade, refletindo uma diminuição na velocidade 

do fluxo. 

Figura 17 - A sequência de Bouma (1962) e os mecanismos de deposição inferidos 
para os intervalos Ta a Te para uma corrente de turbidez de baixa densidade 

desacelerante, incorporando conceitos de Lowe (1982), Mutti (1992), d’Ávila et al. 
(2008) e Shanmungan (2000). 

 

  

Fonte: Extraído de Moreira (2015). 

 

A sequência de Bouma (1962) sugere que as correntes de turbidez diminuem 

sua velocidade progressivamente, corrente abaixo. A redução do tamanho dos grãos 

em direção ao topo do depósito e as mudanças nas estruturas sedimentares são 

resultado da desaceleração gradual da corrente, levando à deposição de grãos mais 

finos sob condições de fluxo inferior (Lowe, 1982; Mutti, 1992). Com o tempo, 

percebeu-se que a sequência de Bouma era restrita a camadas finas de turbiditos de 

grão fino a médio, intercaladas com folhelhos, originados por correntes de turbidez 
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de baixa densidade, que Mutti (1992) passou a denominar TBT's (Thin Bedded 

Turbidites). 

Stow & Schanmugam (1980) propuseram uma sequência ideal para turbiditos 

de grãos finos (Figura 18), composta por nove divisões (T0 a T8), semelhantes às de 

Piper (1978). A sequência inclui: T0 (porção basal, com incisões, marcas de carga e 

laminações paralelas e cruzadas), T1 (laminações convolutas), T2 (climbing ripples 

de baixa amplitude), T3 (intervalos delgados com laminações regulares), T4 

(laminações indistintas), e T5 (novas laminações convolutas). As porções superiores 

incluem T6 (lama gradada), T7 (lama não-gradada) e T8 (lama bioturbada), sem 

lâminas de silte e com bioturbação na superfície. Essa proposta é similar aos 

intervalos Tc-d-e da sequência de Bouma (1962) e reflete a deposição em diferentes 

estágios de evolução de fluxos turbidíticos lamosos. 

Lowe (1982) subdividiu as correntes de turbidez em alta e baixa densidade 

com base na proporção e concentração de diferentes tamanhos de grãos. Ele 

detalhou os principais mecanismos de transporte e deposição: 1) sedimentação por 

tração, 2) sedimentação por suspensão, 3) congelamento friccional, e 4) 

congelamento coesivo. Grãos de argila até cascalhos são mantidos em suspensão 

por diferentes mecanismos e depositados em ondas de sedimentação conforme a 

desaceleração do fluxo. A população 1 (argila até areia média) é mantida em 

suspensão pela turbulência; a população 2 (areia grossa até seixos pequenos) é 

sustentada por turbulência, pressão dispersiva e flutuabilidade; e a população 3 

(seixos e blocos) é transportada em fluxos de alta concentração. 

As correntes de alta densidade incluem todos os tamanhos de grãos e, 

conforme desaceleram, desenvolvem pulsos de sedimentação, depositando primeiro 

os grãos maiores. Lowe sugeriu que esses fluxos se depositam em três estágios: 

Estágio 1 (sedimentação lenta da pluma com estruturas de tração), Estágio 2 

(depósitos com gradação inversa devido ao congelamento friccional) e Estágio 3 

(sedimentação rápida da pluma com gradação normal). 

As correntes de baixa densidade consistem principalmente em grãos de argila 

até areia média, mantidos em suspensão pela turbulência. A deposição começa com 

areia sob tração, seguida por silte e argila em feições de tração e suspensão. O 

término da corrente de turbidez leva à deposição de sedimentos hemipelágicos. 
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Esses depósitos se caracterizam por turbiditos gradados, com desenvolvimento dos 

intervalos Tb-c-d da sequência de Bouma (1962), com a deposição gradual de grãos 

maiores para os menores conforme a desaceleração do fluxo (Lowe, 1979, 1982). 

Figura 18 - Comparação entre modelos de correntes de turbidez de alta e baixa 
densidades. A esquerda, as divisões de Lowe, (1982), para uma corrente de turbidez 
de alta densidade. No centro, a Sequência de Bouma (1962) para uma corrente de 
turbidez de baixa densidade desacelerante, com os intervalos Ta-b-c-d-e. A direita, 

as divisões de Stow & Shanmugam, (1980) para turbiditos de grãos finos. 

 

Fonte: Extraído de Fallgatter (2014). 

3.1.6 Classificação fundamentada no trato de fácies 

Mutti (1992) aplicou o conceito de trato de fácies para descrever a relação 

espacial entre fácies, representando a segregação textural na evolução dos fluxos 

gravitacionais. Esse arcabouço genético de fácies turbidíticas se baseia em 

conceitos como: a) as correntes de turbidez são bipartidas (base concentrada e topo 

diluído); b) múltiplos mecanismos de suporte de grãos atuam durante a evolução do 

fluxo; c) a deposição ocorre por pulsos de sedimentação, com ciclos de tração e 

suspensão, gerando fluxos de alta e baixa densidade; d) as correntes evoluem por 

transformações de fluxos; e) o salto hidráulico é crucial para o "renovo" das 

correntes ao passar de trechos confinados para desconfinados; f) fluxos podem ter 

diferentes eficiências (Mutti et al., 1999). 

O esquema de classificação de Mutti (1992) e Mutti et al. (1999) inclui nove 

fácies (F1 a F9), variando de blocos a argilas. Essas fácies representam depósitos 
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de fluxos que vão de debritos coesivos a correntes de turbidez de baixa densidade. 

A fácies F1 inclui conglomerados matriz-suportados com clastos maiores no topo do 

depósito. A transformação para fluxos hiperconcentrados resulta em conglomerados 

clasto-suportados, com os clastos maiores segregados para a base (F2). Fluxos 

hiperconcentrados podem evoluir para correntes de turbidez de alta densidade, 

resultando em conglomerados não-estratificados e inversamente gradados (F3). As 

fácies F2 e F3 podem ser comparadas à divisão R2 de Lowe (1982). A deposição de 

correntes de turbidez de alta densidade inclui carpetes de tração (F4) e depósitos 

maciços com estruturas de escape de fluido (F5), similares às divisões S2 e S3 de 

Lowe (1982). 

Além disso, Mutti (1992) introduziu fácies adicionais para turbiditos de baixa 

densidade: F6 (grãos grossos, bem selecionados, com estratificações horizontais e 

ripples) e F7 (grãos grossos com laminação horizontal, associadas a carpetes de 

tração). Seguindo, depositam-se arenitos gradados (F8) e as areias finas e siltes 

com lama sobreposta (F9), que são equivalentes às divisões Tb-c-d-e de Bouma 

(1962). 

Mutti et al. (1999) destacaram que cheias catastróficas de sistemas fluviais 

são eficazes na geração de grandes correntes de turbidez. Esse mecanismo de 

disparo é mais plausível para a grande variedade de facies areno-conglomeráticas 

no registro geológico. Como resultado, muitas correntes de turbidez não possuem 

relação genética com escorregamentos e fluxos de detritos, levando à supressão 

das fácies F1 do modelo. Mais tarde, Mutti et al. (2003) agruparam depósitos de 

fluxos mais diluídos na fácies F9, que incluem as divisões Tb-c-d-e de Bouma 

(1962). 

As correntes de turbidez são sistemas complexos que não podem ser 

simplesmente classificados como fluxos turbulentos, pois passam por diversas 

transformações ao longo do tempo e do espaço. Essas mudanças são fundamentais 

para compreender a diversidade de fácies geradas por fluxos gravitacionais de 

sedimentos. Um fluxo laminar pode tornar-se turbulento por incorporação de água 

(transformação de superfície), aceleração (transformação de corpo) ou elutriação. 

No entanto, essas transformações ocorrem antes da deposição dos sedimentos, 

exigindo uma distinção clara entre os mecanismos de transporte e deposição, já que 
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as feições sedimentares registram apenas os momentos finais do fluxo, dificultando 

a reconstrução dos processos transportadores. 

Figura 19 – Esquema de Mutti, (1992) baseado no trato de fácies (F1 a F9) de uma 
corrente de turbidez ideal, com os principais processos envolvidos no suporte e no 

mecanismo de deposição do fluxo. CDF = fluxo de detritos coesivo, HCF = fluxo 
hiperconcentrado, GHDTC = corrente de turbidez cascalhosa de alta densidade, 
SHDTC = corrente de turbidez arenosa de alta densidade, LDTC = corrente de 
turbidez de baixa densidade, TF = transformação de fluxo e CT = carpetes de 

tração.  

Fonte: Extraído de Fallgatter (2014). 

Mutti et al. (1999) apontam que o corpo de uma corrente de turbidez se 

desfaz com a deposição das frações mais grossas, enquanto a parte superior 

turbulenta continua corrente abaixo. A gravidade gera uma subcamada laminar, 

onde se depositam frações intermediárias, enquanto os sedimentos mais finos 

permanecem suspensos no fluxo turbulento residual. Se a turbulência persistir até a 

deposição dessas partículas finas, formam-se fácies com feições de suspensão e 

tração. As fácies de granulação grossa e fina podem se empilhar ou ser separadas 

por uma zona de bypass. Os sedimentos mais grossos são depositados sob fluxo 

plástico e laminar, refletindo essas condições nas feições sedimentares. Apenas as 

frações mais finas depositadas a jusante podem estar diretamente associadas a um 

fluxo turbulento residual diluído. 

Segundo Lowe (1982), fácies de granulação grossa são depositadas por 

correntes de turbidez de alta densidade, enquanto as mais finas resultam de 
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correntes de baixa densidade. No entanto, como os depósitos mais grossos refletem 

um regime plástico e laminar, o termo "corrente de turbidez de alta densidade" pode 

ser inadequado. Shanmugan (1997) sugeriu o termo "fluxo de detritos arenoso" 

(sandy debris-flow) para essas fácies, enquanto Sanders (1965) propôs abandonar 

"turbidito" para depósitos maciços. Mutti (1992) introduziu "corrente de turbidez de 

alta densidade", posteriormente substituído por "fluxo granular basal" (Mutti et al., 

1999). A precisão terminológica é essencial para evitar interpretações equivocadas. 

Essas discussões sobre a gênese das fácies turbidíticas arenosas têm contribuído 

significativamente para o avanço do conhecimento geológico sobre os processos 

deposicionais associados. 

3.1.7 Sistema turbidítico de prodelta 

Sedimentos arenosos transportados para o ambiente marinho por fluxos 

hiperpicnais de alta concentração podem depositar sua carga na plataforma, sem 

alcançar cânions submarinos ou ambientes mais profundos. Nesse cenário, formam-

se lobos turbidíticos na região do prodelta, preservados em profundidades onde o 

retrabalhamento por ondas e marés é limitado. Esses depósitos são referidos como 

sandstone delta lobes (Mutti et al., 2003). 

Por décadas, a origem desses depósitos foi amplamente associada à ação de 

ondas de tempestade (tempestitos), devido à presença de estratificação cruzada 

hummocky (hummocky cross-stratification – HCS) em camadas de arenito (Walker, 

1984). No entanto, estudos posteriores baseados em estratigrafia de alta resolução 

demonstraram que muitos desses lobos estavam geneticamente conectados a 

barras de desembocadura fluvial (Mutti et al., 1996; 1999; Tinterri, 1999 apud Mutti 

et al., 2003; Zavala et al., 2006), e não a fácies de praia indicativas de litorais 

dominados por ondas. Esses dados sugerem que os lobos turbidíticos resultam de 

descargas fluviais catastróficas, e não de eventos de tempestade. Grande parte 

desse conhecimento deriva de estudos conduzidos nos Pireneus Espanhóis, nos 

Apeninos (Itália) e na Bacia de Neuquén (Argentina) (Mutti et al., 2007). 

No contexto prodeltaico, os arenitos com HCS são tipicamente depositados 

por correntes de turbidez de caráter combinado, compostas por uma componente 

unidirecional e outra oscilatória. Segundo Mutti et al. (1996), as correntes de turbidez 

acionadas por cheias fluviais apresentam essa componente oscilatória devido à 
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turbulência na camada superior do fluxo e à fisiografia confinada, que favorece a 

reflexão e oscilação dos fluxos. 

É importante destacar, contudo, que outros processos não relacionados a 

correntes de turbidez também podem depositar arenitos com HCS em ambientes 

marinhos rasos dominados por ondas. Nesses casos, a componente oscilatória do 

fluxo é atribuída à ação de ondas de tempestade, que retrabalham sedimentos 

transportados por correntes. A Figura 20 apresenta o modelo ideal de trato de fácies 

observado nos sistemas turbidíticos de prodelta. 

De acordo com D’avilla et al. (2008) lobos turbidíticos de prodelta apresentam 

diversas características sedimentares, incluindo: 

1. presença de fitoclastos e fragmentos de carvão, evidenciando contribuição 

fluvial; 

2. bioturbações típicas de ambientes plataformais; 

3. feições do tipo ball & pillow, resultantes da carga diferencial da areia sobre 

sedimentos argilosos; 

4. ripples geradas por fluxo combinado; 

5. fragmentos de organismos erodidos na zona costeira e incorporados ao fluxo. 

As camadas depositadas nesses eventos exibem gradação normal, 

associada a um fluxo desacelerante (waning), ou gradação inversa seguida de 

normal para o topo, refletindo um fluxo com fases de aceleração e desaceleração 

(waxing to waning). Limites intra-camada podem ocorrer, frequentemente 

relacionados a erosão e níveis com cascalhos residuais que registram o pico de 

velocidade do fluxo hiperpicnal (Mulder et al., 2003; Mutti et al., 2003). Os lobos 

turbidíticos de prodelta formam camadas tabulares a lenticulares, amalgamadas 

ou intercaladas com depósitos finos de pluma deltaica (ritmitos de silte e argila).  
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Figura 20 - Trato ideal de fácies e feições típicas. 

 

Fonte: Adaptado de Mutti et al., (2007). 

A eficiência dos fluxos influencia a conectividade dos lobos de prodelta com 

depósitos de barras de desembocadura. Em sistemas de baixa eficiência, esses 

lobos estão conectados às barras fluviais. Já em sistemas de alta eficiência, os 

depósitos arenosos encontram-se isolados em meio a argilas, sem conexão direta 

com a desembocadura. Nestes últimos, há predominância de feições erosivas, 

depósitos residuais e extensas superfícies de bypass (Figura 21). 
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Figura 21 - Diagrama simplificado mostrando a posição dos lobos turbidíticos de 
prodelta, as fácies sedimentares associadas e a presença de HCS (hummocky cross 
stratification). Vale destacar que, à medida que a eficiência do fluxo aumenta, a zona 
de bypass se amplia, aumentando também a distância entre a área fonte e o local de 

deposição dos sedimentos. Mutti et al., (2003). 

 

Fonte: Extraído de D’avilla et al. (2008). 

 

3.1.8 Fluxo fluidizado/liquefeito 

 Lowe (1982) refinou a classificação dos fluxos fluidizados de Middleton e 

Hampton (1973), anteriormente tratados como sinônimos, subdividindo-os em fluxos 

liquefeitos e fluxos fluidizados. Fluxos liquefeitos resultam do reagrupamento de 

grãos em volumes menores, deslocando os fluidos intersticiais de forma ascendente 

(Lowe, 1982). Esses fluxos geralmente são desencadeados por eventos que 

aumentam abruptamente a pressão de poro. Enquanto houver aceleração suficiente, 

devido ao declive, e pressão de poros elevada, os grãos permanecem suspensos no 

fluido intersticial em escape (Stow et al., 1996). Turbiditos arenosos depositados 

rapidamente podem se liquefazer durante ou logo após a deposição, formando 

feições como estruturas em prato e em pilar (dish and pipe structures) ou gerando 

deformações nos acamamentos, como estruturas convolutas e de carga (Stow et al., 

1996). Já os fluxos fluidizados derivam da destruição da fábrica sedimentar causada 

por um aumento na pressão intersticial (Middleton e Hampton, 1973). Nesse tipo de 
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fluxo, os grãos são sustentados pelo mecanismo de decantação dificultada (hindered 

settling). 

3.2 Deformações de Sedimentos Inconsolidados (SSDS – Soft sediment 

deformation structures) 

O termo estruturas de deformação em sedimentos moles (SSDS, do inglês 

Soft-Sediment Deformation Structures) é comumente utilizado para descrever 

deformações que ocorrem em sedimentos ainda não litificados. Isso implica que, em 

princípio, são características pré-diagenéticas, ou seja, formadas antes da completa 

litificação do sedimento (Van Loon, 2009). As deformações de sedimentos 

inconsolidados são comuns em deltas dominados por rios devido às altas taxas de 

sedimentação. A deposição de lamas de prodelta sob pressão, causada pela 

deposição de areia mais densa sobrejacente, pode inibir a expulsão de fluidos dos 

poros nas lamas subjacentes, levando a uma redução de sua resistência. Os dois 

fatores principais que controlam a geração de SSDS são a deformação pré-litificação 

e a liquidificação (Shanmugan, 2017). A escala da deformação geralmente está 

relacionada à espessura dos depósitos, podendo atingir dezenas de metros. Porém, 

quando esses deltas estão próximos à borda da plataforma ou sobre depósitos 

salinos, toda a inclinação da bacia pode ser afetada, resultando em falhas de grande 

escala, com deslocamentos de vários quilômetros, como ocorre no Delta do Níger 

(Evamy et al., 1978) e em partes do Golfo do México. 

Estudos sedimentológicos e estratigráficos descrevem estruturas formadas 

por deformação de sedimentos ainda não consolidados, cuja terminologia é 

complexa e não padronizada. A formação dessas estruturas está associada ao 

estado hidroplástico do sedimento, que pode ocorrer tanto durante a deposição 

quanto na consolidação. Sedimentos finos coesivos podem se deformar entre a 

deposição e a litificação, enquanto sedimentos não coesivos de grãos mais grossos 

geralmente passam por deformações significativas logo após a deposição ou 

durante a consolidação (Lowe, 1975). 

Essas deformações resultam principalmente do contraste de densidade. A 

consolidação envolve a expulsão de fluidos de poros e compactação, e os fluidos 

intersticiais que escapam durante a deposição podem modificar a estrutura dos 

sedimentos não litificados. Segundo Lowe (1976), as estruturas de escape de água 
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podem ser divididas em duas categorias: 1) aquelas formadas por tensões de fluidos 

provenientes do movimento de fluidos intersticiais e 2) aquelas formadas por forças 

externas, como correntes ou gravidade, mas facilitadas pela presença de fluidos 

ativos. Essas estruturas são comuns em sedimentos de areia e silte grosso, sendo 

raras em materiais mais finos ou mais grossos.  

Segundo Van Loon (2009), as SSDS podem ser classificados em quatro 

grupos principais: dobras (como laminações convolutas), falhas, brechas e intrusões 

clásticas. A forma final dessas estruturas depende, em grande parte, do 

comportamento do sedimento durante o processo de deformação. 

Para uma correta interpretação, é essencial, primeiramente, identificar esse 

comportamento, conforme proposto por Lowe (1975) e Owen (1987). Ele pode ser 

categorizado em três tipos: fluidificação/liquefação, deformação plástica e 

deformação elástica (quebradiça). 

Outro aspecto relevante, segundo Van Loon (2009), é o tamanho das 

estruturas, pois fornece uma estimativa da magnitude das forças envolvidas, ainda 

que de forma subjetiva. Nesse sentido, as escalas podem ser classificadas como: 

• Megaescala: afeta uma sucessão espessa; 

• Grande escala: envolve várias camadas; 

• Mesoescala: afeta uma camada inteira; 

• Pequena escala: impacta parte de uma camada; 

• Microescala: visível em lâminas delgadas. 

Além disso, dois outros fatores devem ser analisados: 

1. O momento da formação das estruturas, podendo ser:  

• Sin-deposicionais: formadas durante a deposição; 

• Metadeposicionais: desenvolvidas logo após a deposição, mas antes 

da sobreposição de novas camadas; 

• Pós-deposicionais: formadas após a consolidação da sucessão 

sedimentar. 

2. O processo deformacional, cuja interpretação é altamente subjetiva. Para 

uma análise adequada, é fundamental considerar se as estruturas estão 

associadas a processos sedimentares ou tectônicos, sempre levando em 
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conta o contexto geológico geral para garantir uma interpretação consistente 

da sucessão sedimentar. 

Algumas tentativas de classificação para estruturas de SSDS foram 

realizadas utilizando esquemas morfológicos e genéticos (e.g. Lowe, 1975; Allen, 

1982; Owen, 1987; Van Loon, 2009, entre outros). Van Loon (2009) propõe um 

esquema de classificação dos SSDS com base em sua gênese interpretada, 

dividindo-os em três grupos principais: (1) endoturbações, resultantes de forças 

endógenas; (2) graviturbações, nas quais a gravidade exerce um papel dominante; e 

(3) exoturbações, originadas por fatores exógenos. 

Na deformação fluidizada, o fluxo ascendente do fluido intersticial afeta a 

maioria dos grãos de areia devido às altas velocidades do fluido. Esse fluxo é 

geralmente turbulento, apagando todas as estruturas primárias dentro da massa 

sedimentar (Silveira, 2023). 

Comumente, ocorre a elutriação de partículas móveis, como argilas, matéria 

orgânica e grãos finos de quartzo e feldspato, que migram para os espaços porosos 

de areias mais limpas (Lowe, 1975). Esse processo pode levar à formação de 

laminações interrompidas, conhecidas como estruturas de pilares, além de intrusões 

e extrusões clásticas (Owen, 1987). 

Em sedimentos ricos em argila ou matéria orgânica, os canais de fluidificação 

e as intrusões resultantes podem apresentar coloração mais escura em relação aos 

sedimentos ao redor. Além disso, pode-se observar o desenvolvimento de uma leve 

orientação da fábrica sedimentar (Lowe, 1975; Owen, 1987). 

Nichols (1995) destaca que trabalhos anteriores enfatizaram excessivamente 

o aumento da pressão dos poros em areias confinadas, levando à formulação de um 

“modelo de liquefação por aumento da pressão dos poros” como se fosse o único 

mecanismo responsável pela liquefação. No entanto, o autor ressalta que esse 

modelo não explica de forma completa e adequada o fenômeno, ou seja, a 

transformação do comportamento sólido para líquido. A distinção entre os processos 

de liquefação e os diferentes estilos de deformação está diretamente relacionada ao 

mecanismo atuante (Silveira, 2023). 
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3.2.1 Estruturas Geradas por SSDS 

Lowe (1975) observou que muitas dessas estruturas, antes classificadas 

genericamente como deformações de sedimentos inconsolidados ou 

escorregamentos (slumps), estão, na verdade, associadas a processos de 

desidratação ocorridos durante ou após a deposição. O movimento intergranular é o 

principal mecanismo na formação dos SSDS (Van Loon, 2009). 

3.2.1.1 Estruturas de Pilares (Pillar Structures) 

Os pilares são estruturas verticais ou inclinadas, homogêneas ou fracamente 

organizadas, que atravessam ou perturbam a estratificação primária. Formam-se, 

geralmente, dentro de uma única camada e são interpretados como canais de 

escape de fluidos intersticiais por fluidificação (Lowe, 1975; Nichols et al., 1994). Sua 

geometria e tamanho variam conforme a espessura, resistência, granulometria, 

velocidade do fluxo e teor de argila do material sobrejacente (Nichols et al., 1994). 

Lowe (1975) distingue quatro tipos principais de pilares: 

1. Tipo A – Pequenos (<2 cm) e associados a estruturas em prato (dish 

structures), podendo formar uma rede hexagonal devido à fluidificação não 

uniforme. 

2. Tipo B – Deformam ou truncam estruturas primárias, podendo atingir vários 

metros de altura. Apresentam formas sinuosas e irregulares, bifurcando-se e 

formando geometrias complexas em zonas de alta permeabilidade ou ao 

redor de materiais impermeáveis. 

3. Tipo C – Estruturas difusas dentro de unidades individuais de sedimentação, 

mais frequentes da base para o topo, onde a baixa tensão de confinamento 

facilita a fluidificação. 

4. Tipo D – Conjuntos de faixas estreitas de areia (1 a 5 cm de altura e até 0,5 m 

de comprimento), formados em camadas submetidas a deformação 

hidroplástica (Klein et al., 1972). 

3.2.1.2 Laminações de Consolidação 

Segundo Lowe (1975), as laminações de consolidação são estruturas simples 

de escape de água, caracterizadas por laminações finas e, frequentemente, mais 
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escuras. Elas representam superfícies de concentração de grãos que diferem 

hidrodinamicamente do restante do sedimento. 

Essa segregação ocorre dentro dos caminhos preferenciais de fluxo em 

camadas não totalmente fluidizadas, envolvendo dois tipos de grãos: 

1. Grãos hidrodinamicamente móveis (argilas, micas, matéria orgânica e grãos 

finos de quartzo e feldspato) acumulam-se no limite superior dos canais de 

fluidificação, abaixo de barreiras impermeáveis ou semipermeáveis. O 

espaçamento desses canais depende das descontinuidades naturais da 

permeabilidade do sedimento. 

2. Grãos hidrodinamicamente menos móveis (minerais pesados e grãos maiores 

de quartzo e feldspato) concentram-se nos limites inferiores dos canais de 

fluidificação, podendo formar laminações escuras sob camadas de areia 

fluidizada. Em canais verticais (como pilares ou diques de areia), esses grãos 

podem ascender, rolando contra as paredes do canal, formando estruturas 

semelhantes a laminações cruzadas ou onduladas (Lowe, 1975). 

3.2.1.3 Estruturas em Prato (Dish Structures) 

As estruturas em prato resultam do rompimento e redistribuição de cargas 

associadas à formação das laminações de consolidação (Lowe, 1975). Elas 

consistem em laminações côncavas para cima, separadas por pilares verticais 

(Nichols et al., 1994) e geralmente ocorrem nas partes intermediárias de camadas 

de areia fluidizadas (Middleton & Hampton, 1973). Essas estruturas apresentam 

dimensões reduzidas, variando de 4 a 50 cm de largura e 1 a 2 cm de espessura, 

podendo exibir um padrão anastomosado que se torna mais curvado em direção ao 

topo (Middleton & Hampton, 1973). 

Experimentos de Tsuji & Miyata (1987, apud Nichols et al., 1994) indicam que 

as estruturas em prato também podem se formar pelo preenchimento de vazios com 

argilas fluidizadas. Com a redução do fluxo intersticial, as argilas em suspensão 

sedimentam nos poros, que posteriormente colapsam devido à dissipação do fluido, 

originando a estrutura em prato (Nichols et al., 1995). 
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3.2.1.4 Estruturas de Carga (Load Structures) 

As estruturas de carga formam-se quando há um gradiente de densidade 

reversa, ou seja, uma camada de areia mais densa sobre um substrato lamoso, 

permitindo a deformação da interface entre os materiais (Middleton & Hampton, 

1973; Anketell et al., 1970). Elas incluem sinformas, como moldes de carga e 

pseudonódulos, e antiformas, como estruturas de chama e diapiros (Owen, 2003). 

A fluidificação influencia fortemente a formação dessas estruturas, pois a 

deposição rápida de areia pode gerar uma fábrica instável, levando à liquefação e 

deformação do sedimento (Middleton & Hampton, 1973). A viscosidade relativa entre 

as camadas afeta a morfologia das estruturas: quando similar, ocorrem deformações 

simétricas; se a viscosidade da lama for maior, formam-se estruturas de carga 

arredondadas e estruturas em chama (Allen, 1982). Em casos extremos, a carga 

pode gerar pseudonódulos isolados na camada lamosa subjacente (Middleton & 

Hampton, 1973). 

Owen (2003) classifica essas estruturas em cinco tipos: moldes de carga 

simples e pendulares, onde a camada superior permanece contínua; e 

pseudonódulos anexados, destacados e estruturas de bola e travesseiro (ball and 

pillow), onde as massas da camada superior se separam pela matriz. Esses 

processos envolvem liquefação, fluidificação, tixotropia, colapso rápido de argilas, 

fluxo plástico e deformação frágil. 

As estruturas de carga fazem parte de uma série de deformações cuja 

complexidade depende da força e duração do processo. Algumas podem se 

associar a estruturas geradas por fluidificação avançada, como pilares, pratos e 

vulcões de areia, enquanto outras podem ser confundidas com formas originadas 

por processos distintos, como escorregamentos (slumps) (Owen, 2003). Embora 

dominadas por fluxos verticais de fluidos e sedimentos, tensões laterais, como 

correntes ou inclinações de talude, também podem influenciar sua geometria 

(Anketell et al., 1970; Owen, 2003). 

3.2.1.5 Laminação Convoluta (Convolute Lamination) 

As laminações convolutas são estruturas deformadas presentes em diferentes 

ambientes sedimentares, resultantes de forças atuantes sobre camadas arenosas e 
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lamosas (Dzulynski & Smith, 1963). Essas deformações ocorrem sem a destruição 

das laminações primárias e são caracterizadas por sinclinais, anticlinais e, em 

alguns casos, dobras recumbentes (Lowe, 1975). A preservação dessas estruturas 

depende da restrição da dilatação por um curto período, "congelando" a deformação 

(Dzulynski & Smith, 1963). 

As laminações convolutas podem se formar como resposta a dois principais 

mecanismos: (i) forças da corrente, gerando dobras regularmente espaçadas com 

cristas inclinadas na direção do fluxo, podendo originar "bolas convolutas"; e (ii) 

liberação de pressão em intervalos regulares, associada à liquefação espontânea, 

escorregamentos ou feições de arraste (Dzulynski & Smith, 1963). 

Frequentemente, essas dobras ocorrem junto a canais de fluidificação e 

intrusões sedimentares, podendo estar associadas a estruturas em prato e pilares, 

causando truncamentos e erosões intraestratais (Lowe, 1975). Em casos extremos, 

quando toda a camada inferior é liquefeita, os anticlinais podem formar amplas 

estruturas diapíricas (Lowe, 1975). 

Tinterri et al. (2016) relacionam a formação dessas estruturas ao efeito rebote 

de fluxos em bacias confinadas, onde ondas de reflexão deformam camadas recém-

depositadas. Segundo os autores, a orientação das laminações convolutas pode 

indicar a direção da corrente reversa gerada pela reflexão do fluxo. 

3.2.1.6 Intrusões e extrusões de areia (Sand intrusions and extrusions) 

Lowe (1975) define as intrusões de sedimentos como o deslocamento de 

argilas, lamas não litificadas e areias sem coesão devido a tensões de cisalhamento 

associadas a fluxos ascendentes de fluido intersticial. Essas intrusões formam 

estruturas como diques, soleiras, diápiros, vulcões de areia e algumas estruturas de 

carga hidroplásticas, como as estruturas em chama (flames). O autor propõe uma 

classificação baseada na geometria das estruturas (e.g., diques e soleiras), na 

cinemática da intrusão (hidroplástica, liquefeita ou fluidificada) e na dinâmica do 

processo (e.g., intrusões geradas por perda de força associada à liquefação parcial). 

Os sedimentos podem afundar para substituir espaços criados pela remoção 

de grãos subjacentes via fluidificação ou consolidar-se em sedimentos hidroplásticos 

menos densos. Massas com contraste de densidade podem descer enquanto o fluxo 



60 
 

ascende, e materiais orgânicos podem subir devido à geração de gases 

intraestratais, formando laminações convolutas (Lowe, 1975). 

3.2.1.7 Outras Estruturas 

Deformações frágeis, como fraturas, falhas normais e brechamento, podem 

ocorrer devido a tensões residuais durante a reorganização dos contatos entre grãos 

(Owen, 1987). Expulsões de gás também podem gerar estruturas circulares ou 

elípticas na superfície sedimentar (Freire et al., 2017). 

3.2.2 Processos de Consolidação 

A consolidação, no contexto geológico, refere-se ao movimento de fluidos de 

poros em sedimentos não litificados, associado à compactação do sedimento. Ela 

ocorre durante os estágios iniciais da litificação, quando o sedimento solto se 

transforma em rocha. No estudo, a consolidação envolve a expulsão de fluidos e 

compactação, sendo excluídos processos como descarregamento de água 

subterrânea ou movimentos hidrotermais. Segundo Lowe (1974), nos depósitos 

naturais, a consolidação é influenciada pelo fluxo contínuo de fluidos subjacentes, 

com diferentes mecanismos de escape de fluidos: 1) infiltração, que se refere ao 

movimento lento de água através de sedimentos porosos devido a gradientes de 

pressão. Esse processo não causa grandes mudanças nas estruturas sedimentares, 

a menos que as taxas de fluxo sejam muito altas, o que pode levar à liquefação 

parcial do sedimento; 2) liquefação, no qual ocorre quando um sedimento perde 

rapidamente sua resistência ao cisalhamento, transformando-se temporariamente 

em uma suspensão fluida. Esse fenômeno é relevante para falhas geológicas e pode 

causar fluxos de massa. Durante a liquefação, os sedimentos podem ser 

fluidificados, e a água pode escapar para camadas superiores, gerando estruturas 

como vulcões de areia e extrusões. Fatores como o tipo de solo, a pressão de 

confinamento e a vibração do solo influenciam a liquefação; e 3) fluidização, que 

ocorre quando um fluido flui verticalmente através de um sedimento granular e 

exerce forças suficientes para suspender temporariamente os grãos contra a 

gravidade. Quando a velocidade do fluido atinge um ponto crítico, o sedimento se 

expande e perde o suporte dos grãos, sendo "fluidizado". O fluido pode ser gás ou 

líquido, e a fluidização pode ser do tipo agregativa (com bolhas de gás) ou 

particulada (fluido homogêneo sem bolhas). Quando o fluido segue caminhos 
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preferenciais, forma-se um leito de canalização ou jato, com convecção lenta do 

material (Lowe, 1974). 

3.2.3 Dinâmica da Deformação de Sedimentos Inconsolidados 

De acordo com Lowe (1974), sedimentos coesivos mal compactados ou sem 

coesão, cuja resistência foi reduzida por infiltração, fluidização ou liquefação, podem 

se deformar devido a cinco tipos principais de tensões de cisalhamento: (1) arrasto 

dos fluidos que escapam dos poros, causando movimento diferencial dos grãos; (2) 

gravidade, que induz ajustes diferenciais devido a instabilidades de densidade; (3) 

tensões confinantes não uniformes, causando fluxo intraestratal; (4) correntes que 

se movem sobre a superfície do sedimento, cisalhando as camadas superiores; e (5) 

a componente de gravidade para baixo, superando a resistência de atrito do 

sedimento, resultando em deslizamento e fluxo. Os primeiros quatro processos 

ocorrem in situ e podem deixar estruturas novas ou modificações das anteriores, 

enquanto o último leva à mistura ou reestruturação do sedimento, refletindo um 

segundo ciclo de transporte, deposição e consolidação. Estruturas complexas 

surgem da interação de vários desses processos. 

Os sistemas sólido-líquido de duas fases são complexos, especialmente 

quando a fase sólida é heterogênea (Soo, 1967). Sedimentos saturados sob 

cisalhamento podem exibir comportamento não-newtoniano, com variação 

significativa na resposta entre os sedimentos. Muitos possuem resistência de 

rendimento mensurável (comportamento plástico e tixotrópico) que deve ser 

ultrapassada antes da deformação, enquanto outros, depositados rapidamente em 

estado de liquefação, podem responder como fluidos (Middleton, 1967; Kuenen, 

1966). As curvas de taxa de tensão-deformação podem ser não-lineares ou lineares, 

mas não será discutida a resolução do comportamento de tensão-deformação dos 

sedimentos individuais. 

O estudo considera três modos de deformação da mistura sedimento-água: 

hidroplástico, liquefeito e fluidizado. 

• Comportamento hidroplástico: caracterizado por sedimentos com 

resistência significativa à deformação, devido a forças coesivas ou resistência 

ao atrito. A deformação é geralmente laminar, e as laminações primárias 
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podem ser preservadas, embora de forma deformada, sem elutriação 

significativa (a água escapando pode liquefazer ou fluidizar camadas 

hidroplásticas). 

• Comportamento liquefeito: ocorre quando os sedimentos não 

possuem resistência coesiva ou de atrito. A persistência do estado liquefeito 

depende da manutenção de altas pressões de fluido e da fuga gradual de 

fluido. Após a resedimentação, os sedimentos liquefeitos podem apresentar 

(1) estruturas primárias não deformadas; (2) deformações simples; (3) 

homogeneização quase completa; ou (4) estruturas de fuga de água, como 

pilares do Tipo A e estruturas de prato. 

• Deformação fluidizada: ocorre com velocidades de fluido nos 

poros superiores às necessárias para a fluidização mínima da maior parte do 

sedimento. O fluxo é turbulento e apaga todas as estruturas primárias. A 

elutriação de partículas móveis é comum, especialmente quando a água que 

fluidifica se origina de sedimentos ricos em argilas ou materiais orgânicos. 

Determinar o estado laminar ou turbulento do fluxo pode ser difícil. O 

movimento dos fluidos intersticiais é geralmente turbulento, mas a viscosidade alta 

da mistura fluido-sólido tende a tornar a deformação laminar (Lowe, 1974). No 

entanto, a destruição de estruturas primárias sugere que o fluxo é turbulento em 

muitos casos. Assim, há um espectro contínuo de estados de fluxo, desde 

cisalhamento hidroplástico laminar até fluxo turbulento liquefeito ou fluidizado. 

3.2.4 Corpos de mistura de SSD 

Segundo Lowe (1975), corpos de sedimento que mostram os efeitos de 

mistura e reconstituição física interna não biogênica de sedimentos moles in situ, 

mas que não se deslocaram em relação aos sedimentos ao redor, não perturbados, 

são aqui chamados de corpos de mistura de sedimentos moles. Teoricamente, três 

tipos de corpos de mistura podem ser distinguidos pelo modo de deformação: (a) 

camadas de mistura hidroplástica; (b) camadas e bolsões de liquefação; e (c) canais 

e camadas de fluidização. 

O termo camada de mistura hidroplástica é usado de forma geral para incluir 

todas as camadas de sedimento que foram deformadas internamente por influência 
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hidroplástica, mas que não se moveram como um todo em relação aos sedimentos 

ao redor. Uma zona de laminação convoluta, seja de 1 cm ou 1 m de espessura, 

representaria uma camada de mistura hidroplástica (Lowe, 1974). A fluência nessas 

camadas é tipicamente laminar e a maioria das estruturas internas será classificada 

como dobras de sedimentos moles. 

Camadas individuais de sedimento podem ser liquefeitas durante a deposição 

(Kuenen, 1966; Middleton, 1967) ou por liquefação pós-deposicional. A distinção 

entre sedimentos depositados em estado líquido e os produtos de liquefação pós-

deposicional pode ser difícil. Todas as camadas cujas estruturas internas resultam 

de fenómenos de liquefação e que não apresentam evidências de fluência em 

massa relativa às unidades adjacentes são denominadas camadas de liquefação. 

Áreas menores de liquefação local são chamadas de bolsões de liquefação. As 

camadas de liquefação e bolsões podem exibir estruturas primárias deformadas, 

homogeneização quase completa ou estruturas de escape de água formadas pela 

redistribuição de grãos durante o escape de água e re-sedimentação (Lowe, 1974). 

3.2.5 Intrusões de Sedimentos Inconsolidados 

Sedimentos não consolidados, como argilas e lamas, e sedimentos coesivos 

liquefeitos por rápida infiltração, liquefação ou fluidização fluem facilmente quando 

fraturados. Essas intrusões de material nos sedimentos ao redor são chamadas de 

intrusões de sedimentos inconsolidados (ou injeções de areia). Essas estruturas são 

frequentemente descritas como injeções de areia, diques, sills e estruturas de 

diápiros. A nomenclatura das intrusões de sedimentos inconsolidadas é complexa e 

não padronizada (Lowe, 1974). 

3.2.6 Causas da Consolidação 

A consolidação dos sedimentos naturais geralmente ocorre de forma gradual 

por infiltração e compactação sob o peso crescente da sobrecarga, com poucas 

estruturas sedimentares formadas nesse processo. No entanto, muitos sedimentos 

passam por consolidação profunda e violenta logo após ou durante a deposição, 

com liquefação e fluidização sendo processos-chave. A liquefação, por si só, tem 

pouco efeito, mas a perda de resistência associada permite a deformação sob forças 

gravitacionais e fluídicas fracas. A maioria das estruturas sedimentares se forma 
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devido à fluidização do sedimento. Vários processos podem induzir liquefação e 

fluidização nos sedimentos, como: 

1. Terremotos: Seed et al (1964, 1968) mostram que os terremotos 

são uma causa importante de liquefação dos sedimentos. No entanto, nem 

toda liquefação natural resulta de terremotos, pois muitos casos de liquefação 

coincidem com a deposição de unidades sedimentares individuais, sugerindo 

que outros fatores também desempenham um papel (Allen & Banks, 1972). 

2. Deposição rápida de areia ou cascalho: A deposição rápida de 

areia pode iniciar a consolidação de sedimentos subjacentes, conhecida 

como consolidação por carga. Águas que escapam dessas camadas podem 

liquefazer ou fluidizar o sedimento recém-depositado, um fator significativo na 

liquefação de sedimentos naturais. Evidências disso incluem estruturas de 

escape de água em camadas de areia alternadas com unidades argilosas 

(Seed, 1968). 

3. Águas de camadas liquefeitas por terremotos: A água que 

escapa de camadas liquefeitas por terremotos pode liquefazer e manter um 

estado liquefeito em areias sobrejacentes (Seed, 1968). 

4. Ambientes marinhos rasos ou fluviais: Oscilações cíclicas, como 

ondas quebrando ou tempestades, podem induzir liquefação nos sedimentos 

superficiais (Seed, 1968). 

5. Fluidização em profundidade: A fluidização pode ocorrer em 

algumas areias devido à pressão de fluido acumulada em sedimentos 

confinados. Onde ocorrem fraturas, o fluxo de fluidos pode gerar tensões 

suficientes para fluidizar a areia, formando diques clásticos e, se chegar à 

superfície, jatos de areia ou vulcões de areia (Housner, 1958; Gill & Kuenen, 

1958). Essas estruturas de escape de água se formam principalmente por 

movimento ascendente de fluidos (Williams, 1960). 

3.2.7 Papel das propriedades dos sedimentos 

Provavelmente, todas as propriedades dos sedimentos contribuem de algum 

grau para as características de consolidação de um corpo sedimentar. As 

propriedades de tamanho, empacotamento, permeabilidade e resistência parecem 
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exercer o controle principal sobre a consolidação dos sedimentos naturais. Essas 

propriedades não são mutuamente independentes nem independentes de outras 

características sedimentares. Assim, o empacotamento está em grande parte 

relacionado à distribuição do tamanho das partículas; a permeabilidade é 

diretamente determinada pelo tamanho das partículas, composição e 

empacotamento (Lowe, 1974).  

3.2.8 Tamanho das partículas 

O tamanho das partículas exerce uma influência direta sobre a resistência de 

um sedimento à fluidização e liquefação (Seed, 1968). Sedimentos de grãos 

grosseiros são difíceis de fluidizar sob condições naturais e, se liquefeitos, se 

acomodam rapidamente para restabelecer uma estrutura de suporte por grãos. A 

seleção também tem uma forte influência nas características do sedimento; 

sedimentos mal classificados tendem a ser menos permeáveis e de maior 

resistência do que sedimentos semelhantes, mas bem classificados, e geralmente 

oferecem uma maior resistência à fluidização (Kunii & Levenspiel, 1969). 

3.2.9 Empacotamento, Força e permeabilidade 

De acordo com Lowe (1975), o empacotamento e a permeabilidade dos 

sedimentos têm um papel crucial na consolidação. O empacotamento frouxo, seja 

devido a processos de deposição ou dilatação, é fundamental para a consolidação, e 

a porosidade controla a liquefação e a fluidização. Sedimentos mal classificados, 

como as areias cruzadas, apresentam menor porosidade e são mais suscetíveis à 

liquefação. A resistência dos sedimentos e sua permeabilidade também influenciam 

o processo: sedimentos finos e grossos, com alta coesão ou fricção, tendem a sofrer 

escape de fluidos sem sofrer grandes perturbações, enquanto materiais 

intermediários são mais suscetíveis à liquefação e fluidização. A heterogeneidade 

dos sedimentos gera variações em sua permeabilidade e resistência, impactando a 

formação de estruturas como laminações convolutas e canais de fluidização. A 

formação de estruturas de escape de água é mais comum em sedimentos de grãos 

finos a médios, e a coesão e permeabilidade das camadas superficiais determinam a 

forma como os fluidos escapam. 
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3.3  Modelos Deposicionais em Margens Continentais e Bacias Rifte: Aspectos 

Gerais 

Bacias rifte (extensionais ou transtensionais) apresentam, comumente, formas 

de meio-grabens assimétricos, resultantes da elevação acentuada da borda de falha 

em relação à margem oposta da bacia (Grawthorpe & Colella, 1990). Essa 

geometria estrutural, a conexão entre segmentos falhados e a natureza episódica da 

atividade tectônica influenciam significativamente os sistemas deposicionais de 

deltas de granulação grossa. Os meio-grabens são, portanto, a unidade fundamental 

do rifte ou os blocos construtores do lago (Rosendahl et al., 1986). 

Segundo Lambiase (1990), a evolução de um rifte envolve diversas fases 

tectônicas e estruturais, desde a etapa inicial até a subsidência pós-rifte, cada uma 

associada a um estilo deposicional específico. Antes da formação das ombreiras do 

rifte, a drenagem regional entra livremente na bacia, resultando em alta taxa de 

sedimentação. Após sua formação, a sedimentação torna-se restrita a fontes 

internas (Lira, 2004). Inicialmente, quando o fundo da bacia consiste em blocos 

falhados basculados com elevações menores que as ombreiras, os depósitos são 

compostos por arenitos e conglomerados fluviais e aluviais, além de depósitos 

lacustres lateralmente restritos e finos (Figura 22). 

Figura 22 - Sucessão de ambientes deposicionais com a evolução tectônica de um 
rifte. 

 

Fonte: Lambiase (1990). 

Com o avanço da subsidência, a assimetria da bacia se intensifica em relação 

à taxa de sedimentação. Os lagos permanecem confinados a baixas topográficas 

entre blocos falhados, enquanto a sedimentação mantém características 
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semelhantes, com passagem limitada de sedimentos pelos blocos mais baixos. À 

medida que a subsidência continua e as falhas se aprofundam, as zonas de 

acomodação tornam-se altos topográficos, marcando o estágio de desenvolvimento 

de um grande lago (Lira, 2004). 

O processo de implantação do rifte, desde o início do falhamento até o 

estabelecimento do grande lago, ocorre de forma geologicamente rápida. Isso 

resulta em uma transição abrupta de ambientes subaéreos para condições de águas 

profundas, com deposição inicial limitada. A maior parte da drenagem das ombreiras 

do rifte é direcionada para fora da bacia, tornando essas feições fontes secundárias 

de sedimentos. Assim, a contínua subsidência associada à baixa taxa de suprimento 

sedimentar leva à formação de uma bacia faminta, caracterizada pela acumulação 

de espessas sequências de sedimentos lacustres. 

Quando a taxa de suprimento sedimentar supera a taxa de subsidência, os 

meio-grabens começam a ser progressivamente preenchidos até que um novo 

evento tectônico ocorra. Esse preenchimento é marcado pela progradação de 

sedimentos arenosos, predominando a sedimentação aluvial e fluvial em meio-

grabens sem lagos e a deposição deltaica e prodeltaica em bacias lacustres (Figura 

23). 

Figura 23 - Seção idealizada mostrando padrões de sedimentação em blocos 
falhados bacia adentro. 

 

Fonte: Lambiase (1990). 

O volume ocupado durante o preenchimento da bacia eleva o nível do lago 

até atingir a altura da menor barreira estrutural, estabelecendo uma condição 



68 
 

estável. A sedimentação prodeltaica continua à medida que a profundidade da 

lâmina d’água diminui, até o completo desaparecimento do lago. Esse processo 

resulta em um progressivo raseamento das sequências lacustres, com transição 

para ambientes deltaicos e, posteriormente, fluviais. 

Dessa forma, o preenchimento da bacia ocorre de maneira contínua ao longo 

do sistema rifte, até que todas as zonas de acomodação sejam soterradas e passe a 

predominar a deposição subaérea. No modelo proposto por Lambiase (1990), cada 

sub-bacia (meio-graben) é preenchida sequencialmente. Embora compartilhem 

características semelhantes, essas unidades não são equivalentes no tempo 

(Arienti, 1996). 

3.4 Deltas 

A linha de costa é um dos principais limites na transferência de sedimentos da 

terra para o mar, sendo os deltas a principal forma de deposição fluvial (Figura 24). 

A previsão de sua evolução é crucial, especialmente em áreas úmidas costeiras, 

como a Louisiana e partes da Ásia, onde a construção de barragens reduziu 

significativamente a descarga fluvial, causando subsidência, perda de terra e maior 

vulnerabilidade a tempestades costeiras (James & Dalrymple, 2010). 

Economicamente, estima-se que os deltas contenham cerca de 30% dos 

depósitos mundiais de petróleo, carvão e gás (Tyler & Finley, 1991), além de 

importantes reservas de água doce. A exploração desses recursos exige modelos 

robustos de fácies preditivas. 
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Figura 24 - Diagrama de blocos de um delta de rio mostrando os principais 
ambientes e fácies. 

 

Fonte: Extraído de James & Dalrymple (2010). 

3.4.1 Definições de Delta e Conceitos Fundamentais 

Os deltas são formas de relevo subaéreas e suas extensões submarinas, 

construídas diretamente por rios ou associadas a eles na desembocadura em corpos 

d'água. Eles são fundamentalmente regressivos e sempre influenciados pelos rios, o 

que resulta em sucessões faciológicas verticais de raseamento ascendente (Figura 

24). Essa deposição pode formar corpos sedimentares lobados ou alongados 

(Figura 25), embora a dispersão ao longo da costa possa mascarar sua fonte 

pontual (James & Dalrymple, 2010). 

Inicialmente, a definição de delta exigia uma protuberância costeira (Elliott, 

1986), mas diversos deltas modernos, como o Amazonas, Brasil, e o Ganges-

Brahmaputra, Bangladesh, ocorrem em reentrâncias costeiras não totalmente 

preenchidas. Assim, a característica regressiva e a origem fluvial são mais 

importantes na definição. Diferem dos sistemas estuarinos, que são transgressivos e 

recebem sedimentos marinhos e fluviais (Dalrymple et al., 1992). Entretanto, durante 

o abandono, partes dos deltas podem se tornar estuários transgressivos, atendendo 

às definições geológicas e oceanográficas (Pritchard, 1967). 

O termo "delta" também se aplica a antigas sucessões progradacionais ou 

cunhas clásticas com transições marinho-continental (Alexander, 1989). No entanto, 
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a identificação de um depósito como deltaico exige correlações detalhadas ou 

mapeamento de geometrias sedimentares que evidenciem a ligação com um rio 

alimentador (Figura 25). Quando essa origem não é comprovada, termos como 

"parálico", "plataforma costeira" ou "planície costeira" são mais adequados. 

Os deltas variam em escala, desde sistemas continentais, como o Delta do 

Mississippi (que possui 28.500 km²), até deltas menores dentro de sistemas 

lagunares e estuarinos. Muitos deltas continentais possuem deltas menores, 

resultando em arquiteturas faciológicas complexas. A maioria dos deltas exibe ciclos 

de progradação e abandono, geralmente controlados por avulsões fluviais. O Delta 

do Mississippi, por exemplo, passou por sete grandes avulsões nos últimos 9.000 

anos (Boyd et al., 1989). 

3.4.2 Classificação dos Deltas 

A classificação tripartida dos deltas (Galloway, 1975) baseia-se na influência 

relativa dos processos fluviais, de ondas e de marés, resultando em morfologias 

distintas e padrões faciológicos específicos. No entanto, a maioria dos deltas 

apresenta características mistas, dificultando sua categorização em um único tipo, 

especialmente em estudos de subsuperfície, onde os dados são limitados (Figura 

25). Muitos deltas modernos combinam diferentes tipos dentro de seus lobos 

individuais. 

Deltas dominados por rios tendem a apresentar formas interdigitadas ou 

lobadas (Figuras 25, 26, 27 e 28), enquanto aqueles influenciados por ondas exibem 

margens arredondadas ou cuspadas (Figuras. 25 e 29). Já os deltas controlados por 

marés desenvolvem corpos arenosos orientados paralelamente às correntes de 

maré, que fluem perpendicularmente à costa (Coleman & Wright, 1975). 
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Figura 25 - As geometrias dos corpos arenosos (conforme mostrado pelos padrões 
de isópacas) dos seis tipos de deltas de Coleman e Wright (1975) são representadas 

na classificação tripartida de Galloway (1975), baseada na dominância fluvial, de 
ondas e de marés (adaptado de Bhattacharya e Walker, 1992). Observa-se a 
semelhança entre o delta dominado por marés e o extremo dominado por rios. 

 

Fonte: Extraído de James & Dalrymple (2010). 

 

 

Orton e Reading (1993) ampliaram essa classificação para incluir o tipo de 

sedimento, enquanto Postma (1990) propôs um modelo baseado no sistema 

alimentador, profundidade da água e processos na desembocadura. No entanto, a 

exclusão dos efeitos de ondas e marés limita sua aplicação em estudos de depósitos 

antigos. 
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Figura 26 - Evolução dos lobos deltaicos do Mississippi, da progradação ao 
abandono (simplificado de Boyd et al., 1989). Cada lobo deltaico passa por uma fase 
inicial de progradação, na qual apresenta características dominadas por rios. Com o 

abandono, transforma -se em um sistema de barreira-lagoa dominado por ondas 
devido à subsidência e transgressão. Eventualmente, a barreira é submersa, 

formando um banco relicto na plataforma. 

 

Fonte: Extraído de James & Dalrymple (2010). 

 

Figura 27 - Evolução dos lobos deltaicos do Mississippi nos últimos 9.000 anos 
(segundo Kolb e Van Lopik, 1966). A mudança de lobo ocorre aproximadamente a 

cada 1.000 anos. 

 

Fonte: Extraído de James & Dalrymple (2010). 
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Pesquisas sísmicas e de estratigrafia de sequências revelaram que sistemas 

deposicionais variam conforme sua posição na plataforma continental. Deltas de 

borda de plataforma formam-se durante baixos níveis do mar e podem desenvolver 

falhas de crescimento expressivas, com corpos arenosos alinhados ao rumo devido 

à subsidência, e não à ação das ondas (Suter & Berryhill, 1985; Porebski & Steel, 

2003, 2006). Em contraste, deltas de plataforma interna ocorrem em águas rasas, 

são mais suscetíveis à erosão e apresentam menor preservação de seus depósitos 

iniciais. 

 

Figura 28 - Classificação de deltas de grãos grossos considerando o tipo de sistema 
alimentador, a profundidade da água e o tipo de processo de barra de boca. (De 

Reading & Collinson, 1996; baseado em Postma, 1990). 

 

Fonte: Extraído de James & Dalrymple (2010). 
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Figura 29 - Diagrama em bloco contrastando deltas lobados de águas rasas (ou fase 
de plataforma), mostrados na fase de abandono com ilha-barreira marginal, e o delta 

ativo contemporâneo na borda da plataforma. Note o espessamento das fácies ao 
longo das falhas de crescimento no delta da borda da plataforma. (De Bhattacharya 

& Walker, 1992; baseado em Edwards, 1981). 

 

 

Fonte: Extraído de James & Dalrymple (2010). 

 

3.4.3 Processos Deltaicos 

Os deltas se formam quando rios carregados de sedimentos deságuam em 

corpos d'água estagnados, perdendo competência de transporte e depositando 

sedimentos próximos à foz (Wright, 1977). A morfologia dos depósitos deltaicos 

depende da densidade do fluxo fluvial, da interação com processos marinhos 

(ondas, marés, tempestades) e da posição na bacia. 

A maioria dos deltas marinhos é hipopicnal, com a pluma fluvial menos densa 

que a água salgada, formando camadas superficiais visíveis por satélite. No entanto, 

durante cheias sazonais ou tempestades, rios podem se tornar hiperpicnais, 

transportando sedimentos densos como correntes de turbidez (Mulder & Syvitski, 

1995; Mutti et al., 2003). Muitos sistemas alternam entre fluxos hipopicnais e 

hiperpicnais (Nemec, 1995; Kineke et al., 2000). 
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A deposição inicial ocorre nas barras de desembocadura, elementos 

fundamentais dos deltas dominados por rios (Figura 24), que podem coalescer 

formando grandes lobos deltaicos, como no Delta Atchafalaya (Van Heerden & 

Roberts, 1988; Tye, 2003). Nos deltas influenciados por ondas e marés, essas 

barras são retrabalhadas, formando outros elementos sedimentares, como barras de 

maré e barreiras arenosas. 

A barra de desembocadura pode ser dividida em uma região proximal, onde o 

fluxo é mais restrito, e uma distal, onde ocorre expansão. Os depósitos frontais das 

barras podem formar estratos inclinados grossos, similares aos deltas de Gilbert, 

descritos em depósitos lacustres do Pleistoceno (Gilbert, 1885). 

A deposição frontal pode resultar em camadas arenosas extensas contendo 

estruturas de fluxo decrescente semelhantes às sequências de Bouma, 

frequentemente intercaladas com lama prodeltaica e retrabalhadas por ondas de 

tempestade (Mutti et al., 2003). Além disso, a presença de barras pode induzir 

bifurcações nos canais distributários, promovendo avulsões autogênicas que levam 

à instabilidade e, eventualmente, ao abandono de lobos deltaicos inteiros. 

3.4.4 Retrabalhamento por Ondas e Marés 

As ondas modelam e alongam as barras de desembocadura na direção 

paralela à costa, influenciando sua extensão conforme a relação entre a deposição 

fluvial e a capacidade de transporte da deriva litorânea, além da obliquidade da 

abordagem das ondas (Bhattacharya & Giosan, 2003). Em deltas com alta energia 

das ondas ou cheias infrequentes, as barras podem se estender por quilômetros, 

gradualmente transformando-se em depósitos de antepraia. Além disso, os rios 

podem atuar como barreiras hidráulicas, retendo sedimentos transportados pela 

deriva litorânea (Dominguez, 1996; Bhattacharya & Giosan, 2003).  

As marés, por sua vez, podem alongar barras na direção perpendicular à 

costa. Em ambientes embaiados, as marés também escavam canais profundos ao 

longo da linha de costa, que podem ser preenchidos por lama ou areia, modificando 

a morfologia deltaica. 
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3.5 Ambientes Deltaicos 

De acordo com James & Dalrymple (2010), a maioria dos deltas, especialmente 

os que contêm grandes quantidades de sedimento lamoso, é composta por cinco 

principais ambientes de deposição (Figuras 30 e 31): 

1. Uma planície deltaica subaérea plana, dominada por processos fluviais; 

2. Uma praia ou frente de barra de areia, com inclinação acentuada (geralmente 

maior que 1°); 

3. Uma planície subaquática deltaica, também chamada de plataforma subtidal, 

com profundidade de cerca de 10-15 metros, correspondente à base das 

ondas em tempo bom; 

4. Uma região distal com foreset de inclinação rasa (menos de 0,1°), geralmente 

lamacenta; 

5. Uma região plana de bottomset rica em argila. 

 

Figura 30 - Principais subdivisões do delta em vista plana. A planície superior 
deltaica é essencialmente não marinha e é caracterizada por sistemas fluviais 

distributivos. 

  

Fonte: A autora (2025). Modificado de James & Dalrymple (2010). 
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O termo "frente deltaica" é frequentemente usado para se referir à área de 

areia com forte inclinação, mas também pode se aplicar à clinoforma prodeltaica 

menos inclinada (e.g., Bhattacharya & Walker, 1992; Roberts & Sydow, 2003). 

"Prodelta" é utilizado para descrever toda a área lamosa, incluindo as fácies de 

foreset e bottomset. As transições entre essas fácies são geralmente graduais, 

embora em alguns casos a base das areias da frente deltaica seja nítida, facilitando 

a distinção entre os ambientes (e.g., Bhattacharya & Walker, 1992). 

3.5.1 Planície Deltaica Subaérea  

A planície deltaica subaérea é caracterizada por canais distributários e pode 

incluir ambientes não marinhos a salobros, como pântanos, charcos, planícies de 

maré e lagoas. Em ambientes modernos, a planície é subdividida em uma planície 

inferior, sujeita a incursão de água salgada, e uma superior, sem influência marinha 

direta, mas com canais distributários importantes. O limite entre essas áreas é 

denominado bayline, uma linha de mudança de inclinação do perfil do rio, que 

também pode marcar o limite terrestre de baías e lagoas (Posamentier et al., 1988). 

Figura 31 - Clinoformas deltaicas em progradação. A) Praia arenosa oblíqua 
conectada aos lodos do prodelta. B) Pluma sigmoidal de lodo do prodelta 

desconectada da plataforma subtidal arenosa e da frente deltaica/praia, formando 
uma dupla clinoforma. 

 

Fonte: Extraído de James & Dalrymple (2010). 



78 
 

Em deltas modernos, a bayline pode ser identificada pela presença de fósseis 

ou rastros de organismos tolerantes à água salgada ou salobra. A planície inferior 

vai até a linha de maré alta e inclui ambientes de praia e planícies de maré. Em 

ambientes lacustres, a distinção entre as planícies deltaicas superior e inferior não é 

comum, exceto quando há uma mudança de inclinação no rio de alimentação. Deltas 

de grande inclinação, como os de leque próximos a escarpas, possuem planícies 

deltaicas mais estreitas, em contraste com deltas de baixa inclinação, como o do 

Mississippi. 

3.6 Prodelta 

Historicamente, o prodelta era interpretado como a área onde a lama fina e o 

silte se depositam lentamente da suspensão. No entanto, tem-se reconhecido que 

muitos cinturões de lama do prodelta contêm lamas fluidas hiperpicnais depositadas 

rapidamente por correntes de densidade assistidas por ondas ou por plumas 

hipopicnais que colapsam rapidamente, sugerindo que o processo de deposição por 

suspensão pode ser mais rápido do que se pensava. Os depósitos do prodelta 

podem apresentar níveis variáveis de bioturbação, dependendo das taxas de 

sedimentação e da influência de águas salobras associadas a fluxos hiperpicnais 

(Bhattacharya & MacEachern, 2009). 

As lamas do prodelta podem se misturar para o mar com sedimentos 

hemipelágicos finos e comumente calcários do fundo distal da bacia, e gradualmente 

se transformar nas facies arenosas da frente deltáica da plataforma. A preservação 

de lâminas ou leitos siltosos ou arenosos no prodelta, especialmente mostrando 

gradação normal ou inversa, geralmente indica deposição por cheias de rios, 

marcando a proximidade da foz do rio. Em contraste, depósitos totalmente 

bioturbados formam-se em áreas distantes do rio ativo (MacEachern et al., 2005). 

Quando os sedimentos são laminados ritmicamente, pode-se inferir uma influência 

de maré (Willis, 2005). 

Embora os termos "prodelta" e "plataforma continental" tenham sido 

historicamente apresentados como ambientes mutuamente exclusivos, muitos de 

seus depósitos, como a do Amazonas, do Golfo de Bengala, do Golfo do México, 

entre outras, são cobertas por cinturões de lama de dezenas de metros de 

espessura, que podem ser considerados a extensão subaquática dos respectivos 
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deltas (e.g., Nittrouer et al., 1986; Neill & Allison, 2005). Grande parte desse 

sedimento lamoso foi originalmente depositado por suspensão de plumas de rios, 

mas à medida que essas plumas colapsam, o sedimento se concentra no fundo do 

mar formando uma camada de lama, que pode ser mantida em suspensão por 

ondas ou movida por correntes geradas por tempestades (e.g., Hill et al., 2007). A 

lama também pode ser diretamente introduzida no fundo marinho por fluxos 

hiperpicnais de rios (Mulder & Syvitsky, 1995).  

3.7 Sucessões de Fácies Verticais 

Embora as sucessões verticais de fácies ideais forneçam uma representação 

incompleta da complexidade 3D dos depósitos deltaicos, elas são essenciais para 

estudos de afloramentos ou subsuperfície. Cores, registros de poços e seções 

verticais medidas continuam sendo os dados mais comuns em muitos estudos. 

3.7.1 Sucessões de Fácies do Prodelta e Frente deltaica 

A marca da progradação de um delta é a sucessão de fácies que aumenta em 

granulometria para o topo, mostrando a transição das fácies mais lamosas do 

prodelta para as mais arenosas da frente deltaica e dos ambientes de barras de 

desembocadura, e finalmente para a planície deltaica, se a sucessão estiver 

completa. A natureza específica das fácies e camadas nas sucessões de prodelta e 

frente deltaica dependerá dos processos que influenciam o transporte de 

sedimentos, deposição e reprocessamento (James & Dalrymple, 2010). 

3.7.2 Sucessões em Deltas Dominados por Rios 

Em deltas dominados por rios, os sedimentos do prodelta são tipicamente 

heterolíticos, com laminações finas a lamacentas, com ou sem arenitos. Os siltitos e 

arenitos podem ser estratificados ou sem estrutura e podem mostrar gradação 

normal e inversa, refletindo deposição por correntes de densidade hiperpicnais 

geradas durante inundações de alta descarga e tempestades (Mulder et al., 2003). A 

bioturbação pode ser variável, e estruturas formadas por ondas podem ocorrer no 

topo das camadas de arenito, embora menos abundantes do que em ambientes 

mais influenciados por ondas. 
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Deformações de sedimentos inconsolidados (SSDS) são comuns em deltas 

dominados por rios devido às altas taxas de sedimentação. Essas deformações 

podem resultar de pressões sobre sedimentos de prodelta, o que causa a 

remobilização de areia e formação de estruturas como marcas de carga, diapirismos 

de lama e falhas de crescimento (Bhattacharya & Davies, 2004; Coleman et al., 

1983). 

3.7.3 Fácies de Frente Deltaica Arenosas 

As fácies de frente deltaica arenosas refletem principalmente a deposição de 

fluxos unidirecionais que desaceleram rapidamente nos ambientes de barra de 

desembocadura. As estruturas podem incluir ripples de corrente unidirecional e 

estratificação cruzada, arenitos com estratificação plano-paralela, camadas maciças 

com gradação e sequências de Bouma. A seleção dos sedimentos, especialmente 

em sistemas com cascalho, pode ser pobre a moderada. Variações na descarga do 

rio podem produzir uma sucessão irregular de aumento de granulometria, com 

argilitos e arenitos intercalados. 

3.8 Reservatórios Análogos 

Segundo Alexander (1993), os reservatórios análogos de hidrocarbonetos se 

enquadram em três categorias: estudos de processos deposicionais modernos, 

experimentos e registros de rochas. Howell et al., (2014) destacou o estudo de 

afloramentos como fundamental para compreender reservatórios de subsuperfície, 

fornecendo dados sobre tamanho, geometria e conectividade dos corpos rochosos. 

O autor ressaltou a importância dos análogos na análise da geometria, dimensões e 

distribuição das heterogeneidades sedimentares que afetam a migração de 

hidrocarbonetos. 

A modelagem de reservatórios ocorre em diversas fases da indústria 

petrolífera. Na fase exploratória, auxilia na otimização da localização e espaçamento 

de poços, enquanto na fase de produção é usada para prever o desempenho da 

extração, avaliar a viabilidade econômica e indicar a desativação da produção 

(Howell et al., 2014). Como os dados sísmicos apresentam baixa resolução vertical e 

os de poço, baixa resolução lateral, o estudo de análogos tem sido essencial para 

suprir essa limitação (Howell et al., 2014). 



81 
 

Bridge (2006) enfatizou que modelos deposicionais e análogos modernos são 

essenciais para interpretar depósitos antigos e reservatórios de petróleo. Além de 

descrever formas de leito e processos sedimentares, esses modelos devem incluir 

parâmetros como permeabilidade e porosidade para simular o fluxo de fluidos (e.g., 

Hornung & Aigner, 1999; Grammer et al., 2004; Noad, 2004; Larue & Hovadik, 2006; 

Meyer & Krauser, 2006; Mckinley et al., 2011; Jackson et al., 2014; Keogh et al., 

2014; Nordahl et al., 2014; Pranter et al., 2014). 

Os parâmetros analisados em análogos incluem aspectos estratigráficos, 

paleoambientais, deposicionais, estruturais, sedimentológicos e diagenéticos. Para 

tal, utilizam-se dados de poço, afloramentos (fácies e associações de fácies), 

petrofísicos e petrográficos. Esses dados podem ser avaliados por modelos 

numéricos (e.g., Noad, 2004; Larue & Hovadik, 2006; Nordahl et al., 2014; Pranter et 

al., 2014; Jackson et al., 2014; Keogh et al., 2014), análise geoestatística (e.g., 

Mckinley et al., 2011) e estatística (e.g., Hornung & Aigner, 1999; Meyer & Krauser, 

2006). A análise estatística, baseada principalmente em gráficos de dispersão e 

histogramas, correlaciona permeabilidade e porosidade com fácies, associações de 

fácies e constituintes diagenéticos e mineralógicos (e.g., Hornung & Aigner, 1999; 

Meyer & Krauser, 2006). 
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4 RESULTADOS 

4.1 Mapa Geológico 

O modelo de mapa geológico foi elaborado a partir da análise integrada de 

todas as características abordadas neste estudo, com ênfase na compilação de 

mapas e pesquisas anteriores, na litologia observada em campo, em imagens 

orbitais do Google Earth, em perfis topográficos do relevo e nos dados obtidos por 

métodos aerogeofísicos. 

A integração dessas informações permitiu a geração de um mapa na escala 

1:150.000, com a redefinição de alguns contatos geológicos, especialmente entre o 

embasamento e a Bacia de Alagoas, bem como entre as Formações Maceió, Poção 

e Barreiras. 

A delimitação desses contatos foi realizada com base na projeção das 

atitudes dos estratos das unidades geológicas no relevo, considerando a influência 

da topografia, os pontos de campo levantados durante a viagem de campo e durante 

o mapeamento e os dados aerogeofísicos (Figura 32). 

A área mapeada inclui seis principais unidades geológicas: o Complexo 

Arapiraca, as Suítes Intrusivas Itaporanga, Joaquim Gomes e Jundaí, além das 

unidades cretáceas correspondentes às Formações Poção e Maceió, e, por fim, os 

depósitos cenozoicos do Grupo Barreiras. 

Figura 32 - Mapa Geológico da seção norte da Bacia de Alagoas. 

 

Fonte: Dantas et al. (2024). 
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4.2 Descrição de Fácies 

A sucessão exposta no afloramento do Morro do Camaragibe é 

predominantemente composta por camadas delgadas. No entanto, dois intervalos 

anômalos de camadas espessas e amalgamadas de arenito ocorrem intercalados na 

sucessão, sendo facilmente identificáveis e mapeáveis na área de estudo. Este 

trabalho tem como foco o intervalo inferior, rico em areia, que representa o registro 

do primeiro avanço da frente deltaica no afloramento (Figura 33). 

No afloramento do Morro do Camaragibe, a sucessão exposta segue um 

padrão divergente, aproximadamente simétrico, onde os estratos mais antigos estão 

expostos na porção central, enquanto camadas mais jovens ocorrem em suas 

extremidades norte e sul. O afloramento em questão também possui uma estrutura 

semelhante a uma anticlinal, possivelmente formada devido ao diapirismo de sal em 

subsuperfície (Souza-Lima, 2021). De modo geral, não foi possível observar a 

continuidade lateral e vertical das unidades interligando os dois setores devido a 

erosão, permanecendo in situ, sendo estas cobertas também pela vegetação da 

área. 

Através do levantamento de seis perfis sedimentológicos verticais em escala 

de detalhe 1:20, foi possível definir sete fácies sedimentares. Cada perfil está 

acoplado a um perfil gamaespectométrico adquirido a partir de medições em CPS 

(cintilações por segundo) em intervalos regulares de 10 cm (Figura 34). Teores com 

alto ou baixo valores de CPS sugerem a classificação de arenitos “sujos” ou 

“limpos”, respectivamente, de acordo com o conteúdo de lama. As tendências de 

distribuição de sedimentos foram determinadas a partir de medições de 

paleocorrentes, no qual indicam transporte para SW, com leves desvios para SE. 

Figura 33 - Ortomosaico do intervalo estudado no afloramento Morro do 
Camaragibe. Pessoa circulada como escala. 

 

Fonte: Dantas (2024). 
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Figura 34 - Correlação de perfis sedimentológicos e gamaespectométricos 
levantados na área de estudo. 

 

Fonte: A autora (2025). 

O intervalo arenoso inferior atinge até 10 m de espessura e é composto 

principalmente por camadas tabulares e amalgamadas, de base abrupta, formadas 

por arenitos moderadamente a mal selecionados. As camadas individuais de arenito 

são predominantemente constituídas por níveis de granulação média a muito grossa, 

ocasionalmente contendo grânulos dispersos e frequentemente exibindo estruturas 

escape de fluídos. Esses depósitos ocorrem tanto de forma amalgamada quanto 

intercalados com arenitos muito finos e siltitos. 

As camadas amalgamadas são caracterizadas, em geral, por arenitos 

maciços e de granulação grossa, seguidos por uma ou mais camadas de arenitos 

finos a muito finos, que apresentam abundantes marcas de carga e estruturas em 

chamas (flames). No conjunto, essas camadas exibem uma sucessão que se afina 



85 
 

para o topo. Algumas delas apresentam intervalos granodecrescentes e/ou 

granocrescentes, além de estratificação plana e laminação cruzada ondulada. 

Descrições e detalhes sobre as fácies identificadas se encontram na Tabela 1. 

Fácies F1 – Heterolitos 

A unidade é caracterizada por siltito laminado intercalados com arenitos muito 

finos e argilitos (heterolito), apresentando estruturas de laminação plano-paralela e 

estratificações cruzadas de pequeno porte (ripples) sem continuidade lateral ampla, 

além de estrutura em chamas (flames) no topo da camada (Figura 35). 

A presença de estruturas em chamas indica a interação entre sedimentos 

arenosos supradjacentes e camadas subjacentes mais finas e saturadas, sugerindo 

deformação sin-sedimentar devido à instabilidade gerada pelo fluido. 

Figura 35 - A) Laminação plano-paralela e estratificação cruzada de pequeno porte 
(ripples); B) Estrutura em chamas. 

 

Fonte: A autora (2025). 

Com base no modelo de Bouma, essa fácies pode ser associada às divisões 

Tc e Td da sequência, que inclui estratificação cruzada de pequeno porte e 

laminação plano-paralela, típicas de correntes de turbidez desacelerantes. A 

presença de estruturas de deformação como estruturas em chama indica a 

mobilização dos sedimentos finos devido à sobrecarga. No modelo de Mutti (1992), 

essa fácies se encaixa nos depósitos gerados por fluxos de baixa eficiência, onde a 

interação entre o fluxo e os sedimentos subjacentes gera deformações internas. Na 

classificação de Lowe (1982), esses depósitos podem estar associados a fluxos de 
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baixa densidade que resultam em camadas finamente laminadas ou com estruturas 

de deformação interna.  

Assim, a deposição dessas camadas de heterolitos ocorreu em um ambiente 

de sedimentação dominado por correntes de turbidez relativamente distais, onde a 

interação entre camadas de diferentes estágios de saturação levou à formação de 

estruturas deformacionais características. 

Fácies F2 - Arenito muito fino 

Essa fácies é composta por arenito muito fino, caracterizado pela presença de 

estruturas em chamas (flames) e laminação cruzada de pequeno porte (climbing 

ripples) (Figura 36).  

A deposição ocorreu por meio de correntes de turbidez desacelerantes de 

baixa densidade, nos quais o transporte sedimentar foi controlado por processos 

combinados de suspensão e tração. A presença de estruturas em chamas indica a 

instabilidade do substrato, provavelmente causada pela rápida carga de sedimentos 

saturados, favorecendo a formação dessas estruturas.  

Comparando com a Sequência de Bouma, essa fácies corresponde às 

divisões Tb (estratificação plano-paralela) e Tc (climbing ripples). No modelo de Mutti 

(1992), essa fácies pertence às turbiditos de baixa densidade (LTC), refletindo 

processos deposicionais dominados por fluxos diluídos. Já em comparação aos 

preceitos de Lowe (1982), a fácies pode ser correlacionada com as divisões T1 e T2, 

evidenciando deposição alternada por tração e suspensão. 

Figura 36 - A) Estrutura em chamas (flames). B) Estrutura de laminação cruzada de 
pequeno porte (climbing ripples). 
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Fonte: A autora (2025). 

 

Fácies F3 – Arenito fino 

A Fácies F3 é composta por camadas de arenito fino, apresentando 

estruturas plano-paralela, cruzada cavalgante de pequeno porte (climbing ripples), 

chamas no topo da camada, bolas e travesseiros (ball and pillow) e maciça. Além 

disso, há a presença de fragmentos vegetais e clastos de siltitos inseridos na matriz 

(Figura 37).  

A deposição e a sedimentação dessa fácies ocorreram em um ambiente 

dominado por correntes de turbidez de baixa densidade. Essas correntes 

transportavam uma carga sedimentar relativamente elevada, resultando na formação 

de estratos centimétricos (2 a 10 cm) que apresentam pequenos ciclos de 

acamamento gradacional. O processo deposicional foi caracterizado pela turbulência 

durante o transporte e pela combinação de decantação e tração na deposição final. 

As estruturas sedimentares identificadas (estrutura plano-paralela e cruzada 

cavalgante de pequeno porte) indicam oscilações na energia do fluxo e uma 

transição progressiva de regime de fluxo superior para regime de fluxo inferior 

(fluxos desacelerantes). As estruturas de sobrecarga, como bolas e travesseiros (ball 

and pillow) e chamas (flames), sugerem instabilidades geradas pela rápida 

deposição de sedimentos saturados, resultando na remobilização parcial de 

camadas inferiores. A presença de fragmentos vegetais distribuídos ao longo da 

fácies indica a influência de material orgânico transportado pelas correntes de 

turbidez. 

Comparando essa fácies com a sequência de Bouma, ela se encaixa 

principalmente nas divisões Tb e Tc. De acordo com o modelo de Mutti (1992), essa 

fácies pode ser associada às fácies de turbiditos de baixa densidade, 

especificamente às fácies de fluxos de baixa concentração (LTC - Low-Density 

Turbidite Currents). Essas fácies são caracterizadas por uma transição gradual da 

energia do fluxo e pela presença de estruturas indicativas de transporte trativo e 

decantação. Já em relação a classificação de Lowe (1982), essa fácies pode ser 

correlacionada com as divisões T1 e T2.  
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Figura 37 - A) Estratos centimétricos de arenito fino que apresentam pequenos 
ciclos de acamamento gradacional. B) Estrutura em chamas (flames). C) Clastos de 

siltito inseridos na matriz de arenito fino. D) Estrutura em chamas (flames), com 
pequena camada de grânulos imersa na matriz. 

 

Fonte: A autora (2025). 

Fácies F4 – Arenito médio a grosso 

Essa fácies é composta por arenito de granulação média, apresentando 

lâminas de grânulos, estrutura plano-paralela e textura maciça (Figura 38). 

A deposição ocorreu por correntes de turbidez arenosas de alta densidade, 

nos quais a carga de fundo era constituída por grânulos transportados próxima ao 

leito.  A presença de lâminas de grânulos sugere um regime de fluxo turbulento, 

onde a interação entre a corrente e o substrato favoreceu a deposição intercalada de 

partículas mais grosseiras. A estrutura plano-paralela indica uma sedimentação 

relativamente uniforme. 
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Comparando essa fácies com a sequência de Bouma, ela se encaixa 

principalmente nas divisões Ta e Tb. No modelo de Mutti (1992), essa fácies se 

associa aos turbiditos de alta densidade (HGFA - High-Density Gravelly and Sandy 

Flows), caracterizados por arenitos com alto teor de sedimentos grosseiros. Já em 

comparação ao modelo de Lowe (1982), essa fácies pode ser associada à divisão 

S1, que corresponde a camadas maciças de arenito geradas por fluxos turbulentos 

de alta densidade. 

Essa fácies reflete condições de fluxo de alta energia, caracterizadas pela 

sustentação dos grânulos em uma camada de alta concentração de sedimentos 

próximos ao fundo, resultando em camadas bem preservadas e com pouco 

retrabalhamento pós-deposicional. 

Figura 38 - A) Estrutura plano-paralela. B) Níveis de grânulos intercalados com 
arenitos de granulometria média. 

 

Fonte: A autora (2025). 

Fácies F5 - Arenito muito grosso 

A unidade é constituída por arenito de granulação muito grossa, 

apresentando-se de forma maciça ou gradacional, com níveis conglomeráticos e 

intraclastos dispersos de folhelho e siltito laminado, alguns deles imbricados (Figura 

39). Esses intraclastos possuem dimensões variadas, variando de poucos 

centímetros até cerca de 1 m. O contato inferior é predominantemente erosivo, e a 

geometria varia de tabular a lenticular.  Foram identificadas as estruturas de 

estratificação plano-paralela, cruzada acanalada, carpetes de tração, laminação de 

consolidação/pratos (dishes) e incisões (scours) (Figura 39, A, B e C). 
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Nesta fácies foi registrado estruturas de escape de fluidos intersticiais e 

injeções de areia, que em alguns casos obliteram as estruturas primárias (Figura 39, 

D). O topo de algumas camadas apresenta uma concentração de grânulos, 

sugerindo gradação inversa (figura 39, D). 

Figura 39 - A) Clastos de siltito inseridos em uma matriz de areia muito grossa; B) 
Laminação de consolidação/pratos (dishes); C) Incisões de grande porte; e D) 

Gradação inversa. 

 

Fonte: A autora (2025). 

As estruturas de escape de fluidos intersticiais resultam da expulsão de 

fluidos devido à rápida acumulação de sedimentos (Lowe, 1975). A variabilidade 

granulométrica sugere a interação de diferentes fluxos sedimentares. Além disso, a 

presença de carpetes de tração e estratificação cruzada acanalada confirma a 

influência do transporte por tração na deposição. 

Os níveis onde ocorrem incisões (scours), carpetes de tração e intraclastos 

argilosos são interpretadas como aceleração da corrente na transição entre canal e 

lobo deposicional (Mutti & Normark, 1987) (Figura 40).  

Essa unidade é correlacionada às fácies F5 e F8 de Mutti (1992) e às divisões 

S2 e S3 de Lowe (1982). As estratificações cruzadas possivelmente representam 

depósitos remanescentes da fácies F6 de Mutti, enquanto os níveis de fácies F0 
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(drapes associados à sequência Bouma Tce, Tde ou Tc) ocorrem em setores 

altamente deformados e fragmentados. 

Figura 40 - Níveis com incisões sobrepostos a estruturas em chamas. É possível 
observar níveis com intraclastos de siltito. 

 

Fonte: A autora (2025). 

No perfil MC-3, destacam-se camadas que apresentam pseudonódulos de 

arenito, clastos de folhelho e siltito contorcidos. Os maiores desses fragmentos, ao 

se desprenderem das camadas superiores, afundaram na matriz em direção à base, 

resultando em um depósito com características semelhantes às de um arenito 
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liquefeito (Figura 41). Os mecanismos de suporte predominantes foram a turbulência 

e a decantação dificultada.   

Figura 41 - A) Visão geral do intervalo. B) Clastos de folhelho contorcidos e 
deformados. C) Clastos de rochas sedimentares de pequeno a grande porte dentro 

de camadas de arenito. 

 

Fonte: A autora (2025). 

Fácies F6 – Grânulo 

Esta fácies é representada por camadas de arenito granular, com presença 

de grânulos de argila e seixos de 20 cm, estruturas plano-paralela, pilar (pillar), 

chamas (flames), prato (dish) e laminação cruzada de pequeno porte (climbing 

ripples) (Figura 42). 
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Os arenitos ricos em grânulos, com a presença de intraclastros de argila de 

até 20 cm, indicam um ambiente de alta energia, onde foi capaz de transportar 

partículas de diferentes tamanhos. As estruturas sedimentares identificadas 

(estratificação plano-paralela, pilares (pillar), estruturas em chamas (flames) e pratos 

(dish)), indicam processos deposicionais rápidos e condições de fluxo instáveis. As 

estruturas de pilar (pillar) e chamas (flames) sugerem escape de fluídos durante a 

compactação e liquefação de camadas arenosas saturadas, enquanto os pratos 

(dishs) indicam a reorganização do fluído intersticial devido à sobrecarga 

sedimentar. A laminação cruzada cavalgante de pequeno porte (climbing ripples) 

sugere um fluxo progressivamente desacelerante, no qual a deposição ocorre 

simultaneamente ao transporte, favorecendo a formação dessas estruturas. 
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Figura 42 - A) Estruturas de laminação de consolidação/pratos (dishes) em matriz 
arenosa. B) C) D) e E) Estruturas em chamas (flames), F) Clastos sedimentares de 

pequeno a grande porte dentro de camadas de arenito. 

 

Fonte: A autora (2025). 

A deposição e a sedimentação desses depósitos de grânulos ricos em areia 

ocorreram em um ambiente dominado por correntes de turbidez de alta densidade, 

caracterizadas por intenso transporte de sedimentos. 

Comparando essas observações com a sequência de Bouma, essa unidade 

se encaixa principalmente nas divisões Ta e Tb do modelo clássico de turbiditos.  

De modo geral, essas camadas foram formadas pela sedimentação de 

correntes de turbidez concentradas, onde a turbulência, como principal mecanismo 

de suporte de grão foi parcialmente suprimida, até que a diminuição da energia 
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permitisse a deposição. O suporte dos grãos foi controlado principalmente pela 

decantação dificultada, resultando em uma distribuição granulométrica heterogênea 

e na preservação das estruturas sedimentares observadas. 

No modelo de Mutti (1992), esse depósito pode ser associado às fácies de 

fluxos de alta densidade (HGFA - High-Density Gravelly and Sandy Flows). A 

presença de estruturas de escape de fluídos e estratificação plano-paralela sugere 

aceleração da corrente e associação com fluxos de alta concentração que 

transicionam para fluxos menos densos ao longo do tempo. Em relação a 

classificação de Lowe (1982), esse depósito pode ser correlacionado com as 

divisões S1 e S2. 

Fácie F7 – Conglomerado intraformacional 

Este depósito é caracterizado por camadas de conglomerado 

intraformacional, contendo presença de grânulos e seixos de argila (Figura 43).  

Esta fácies tem ocorrência restrita e localizada. São compostos por 

conglomerado matriz-suportado, caracterizado pela presença de clastos de 

heterolitos e siltitos, com dimensões de até 20 cm de diâmetro, envolvidos por uma 

matriz areno-conglomerática. Observa-se também gradação normal. O depósito 

apresenta geometria tabular, com um contato basal erosivo e um contato superior 

abrupto.  

 A gradação normal observada indica uma diminuição progressiva do 

tamanho dos grãos na matriz à medida que a sedimentação ocorre. Estes depósitos 

sugerem uma deposição rápida e em condições de alta energia. Essa fácies não 

apresenta relação direta com as áreas fonte externas a bacia. Sua formação está 

associada a um aumento rápido e descontínuo na velocidade das correntes de 

turbidez, onde os seixos estão diretamente alinhados no sentido do fluxo (figura 43).  
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Figura 43 - A) Camada de conglomerado do perfil MC 05. B) Camada de 
conglomerado do perfil MC 06. 

 

Fonte: A autora (2025). 

A deposição dessa fácies ocorreu por meio de fluxo concentrados, onde as 

partículas maiores foram segregadas devido ao alto teor de sólidos na mistura. Esse 

fluxo resultou na formação de um depósito residual, enquanto os sedimentos mais 

finos foram retrabalhados e mantidos em suspensão pelo fluxo turbulento superior. A 

segregação textural bem desenvolvida reforça o caráter matriz-suportado do 

conglomerado, evidenciando que a sustentação dos clastos ocorreu 

predominantemente por meio da matriz arenosa durante a deposição. 

A presença de um contato basal erosivo e a natureza caótica do depósito 

indicam erosão de depósitos prévios, típicos da base das sequências turbidíticas. No 

modelo de Mutti (1992), essa fácies pode ser correlacionada aos fluxos 

concentrados. Já no esquema de Lowe (1982), essa fácies se encaixa nas divisões 

relacionadas aos fluxos de alta densidade, especialmente nas camadas que refletem 

processos de congelamento coeso. Esses fluxos resultam em depósitos com 

estrutura massiva e com segregação granulométrica bem marcada, características 

observadas no conglomerado descrito. 

Em síntese, a fácies F7 está associada a processos de sedimentação em 

ambientes de alta energia, onde a interação entre a turbulência do fluido e a rápida 

transição para um regime mais coeso resultou na deposição abrupta dos grãos mais 

grosseiros.  
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Tabela 1 - Fácies sedimentares do intervalo de estudo do afloramento Morro do 
Camaragibe. 

Fácies Litologia Características Descrição sedimentológica

F1 Heterolito Estruturas em chamas (flames ) e laminação intra-camada.

Camadas depositadas por correntes de turbidez de baixa a média 

densidade. As estruturas indicam interação entre sedimentos 

arenosos e camadas subjacentes mais finas e saturadas, 

sugerindo deformação sin-sedimentar devido à instabilidade gerada 

pelo fluxo.

F2 Arenito Muito Fino
Estruturas em chamas (flames ) e laminação cruzada de 

pequeno porte (climbing ripples ).

Camadas depositadas por meio de fluxos de turbidez de baixa 

densidade, nos quais o transporte sedimentar foi controlado por 

processos combinados de suspensão e tração.

F3 Arenito Fino 

Presença de estruturas de chamas (flames ) no topo da 

camada, presença de fragmento vegetal, estrutura plano-

paralela e laminação cruzada de pequeno porte (climbing 

ripples ), bolas e travesseiros (ball and pillow) e maciço. Há 

também a presença de clastos de siltitos inseridos na matriz.

Camadas depositadas pela desaceleração de correntes de turbidez 

de baixa densidade, com carga sedimentar relativamente elevada. 

F4
Arenito Médio a 

Grosso 
Lâminas de grânulos, estrutura plano-pararela, maciço.

Camadas depositadas por fluxos de turbidez arenosos de alta 

densidade, onde a carga de fundo era composta por grânulos 

transportados em suspensão próxima ao leito.

F5
Arenito Muito 

Grosso

Laminação com grânulos, incisões (scours ), grânulos, 

fragmentos vegetais e seixos de argila de aprox 20 cm. 

Estrutura paralela e maciça e estratificação cruzada 

acanalada, chamas (flames ). Camadas de lamito contorcidos 

e deformados.

Camadas depositadas por uma corrente de turbidez arenosa de alta 

densidade, resultante do salto hidráulico sofrido por uma corrente 

de turbidez cascalhosa. 

F6 Grânulo

Presença de grânulos de argila e seixos de 20 cm, estruturas 

plano-paralela, pilar (pillar ), chamas (flames ), prato (dish ) e 

laminação cruzada de pequeno porte (climbing ripples ).

Camadas formadas por correntes arenosas de turbidez de alta 

densidade, onde a turbulência e a deposição dificultada foram os 

principais mecanismos de suporte atuantes.

F7 Conglomerado Presença de grânulos e seixos de argila.

Clastos imersos numa matriz areno-conglomerática. As camadas 

apresentam geometria tabular, sendo o seu contato basal erosivo, e 

o superior, abrupto.  

Fonte: A autora (2025). 

4.2 Perfis Gamaespectométricos 

Os perfis de gamaespectrometria (ver Figura 34) foram aqui utilizados como 

auxílio na correlação de perfis sedimentológicos e também para deduzir o conteúdo 

de lama na ausência de lâminas petrográficas em determinados níveis. Os dados de 

raios gama apresentam picos elevados (~350 a 500 CPS), indicando a presença de 

lama, o que coincide com conglomerados e arenitos maciços contendo clastos de 

folhelho. Sedimentos deformados, arenitos com estratificação cruzada e 

intercalações de arenito muito grosso a granular (~200 - 350 CPS), assim como 

siltitos (>300 CPS), demonstram que diversas litologias podem ser interpretadas 

erroneamente quando analisadas exclusivamente com base em leituras individuais 

de gamaespectrometria. Essa limitação se torna ainda mais evidente na análise de 

subsuperfície sem a devida validação litoestratigráfica. Já os arenitos limpos, pouco 

ou não deformados, apresentam baixas leituras de gamaespectrometria (<350 CPS), 

correspondendo a condições favoráveis para reservatórios de hidrocarbonetos. 
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4.3 Petrografia 

De modo geral, os arenitos apresentam granulação variando de muito fina a 

grossa, sendo texturalmente e composicionalmente imaturos. Sua composição 

mineralógica média é de 63% de quartzo, 22% de feldspatos, 5% de fragmentos de 

rochas e 3% de minerais micáceos. Os minerais acessórios correspondem a 

aproximadamente 7% da contagem modal, com a biotita sendo o mineral acessório 

mais abundante. A calcita diagenética ocorre em quantidade significativa. 

O quartzo é o principal componente mineralógico dos arenitos, ocorrendo 

tanto na forma monocristalina quanto policristalina, com grãos subarredondados a 

angulosos e extinção variando de reta a fortemente ondulante. Entre os feldspatos, 

os K-feldspatos são predominantes em relação aos plagioclásios. Estes, em geral, 

encontram-se substituídos por carbonatos e argilominerais e/ou dissolvidos em 

diferentes graus, o que dificultou seu reconhecimento. É importante ressaltar que a 

porcentagem de feldspatos pode ter sido subestimada devido à intensa alteração 

observada em algumas áreas (Figura 44). 

A biotita é o filossilicato mais abundante, apresentando-se frequentemente 

deformada e contorcida em torno dos grãos de quartzo e feldspatos devido ao efeito 

da compactação (Figura 45). Alterações minerais são comuns, com biotita sendo 

transformada em clorita e muscovita parcialmente alterada para clorita e caulinita, 

especialmente nas bordas dos cristais. Lascas mais longas de muscovita 

seccionadas foram excluídas das medições, pois poderiam indicar um processo 

deposicional distinto do relacionado aos grãos circundantes. 

O teor de lama foi definido pelos grãos menores que 32 µm. Como os grãos 

não apresentam bordas de dissolução, é improvável que a matriz tenha origem 

autigênica, sugerindo uma proveniência detrítica. Os grãos minerais e os fragmentos 

de rochas são predominantemente angulosos e mal selecionados, com dimensões 

chegando a 0,5 cm. Os feldspatos detríticos estão majoritariamente alterados e 

substituídos por argilominerais (caulinita ou ilita), tornando sua identificação mais 

complexa (Figura 46). 
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Figura 44 - Lâmina delgada da amostra retirada da porção intermediária da seção 
MC 03. A) Fotomicrografia sob luz natural; B) Fotomicrografia sob luz polarizada 

cruzada. 

 

Fonte: A autora (2025). 

 

Figura 45 - Lâmina delgada da amostra retirada da porção topo da seção MC 03. A) 
Fotomicrografia sob luz natural; B) Fotomicrografia sob luz polarizada cruzada. 

 

Fonte: A autora (2025). 
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Figura 46 - Lâmina delgada da amostra retirada da porção base da seção MC 05. A) 
Fotomicrografia sob luz natural; B) Fotomicrografia sob luz polarizada cruzada. 

 

Fonte: A autora (2025). 

Com base na análise de lâminas petrográficas e na classificação de Folk 

(1968), esses arenitos são classificados como subarcósicos e arcósicos (Figura 47, 

A), com feldspatos compreendendo 5-25%. A porosidade petrográfica apresenta 

uma média de 17,5%, com valores variando entre 11% e 23%. Ela é composta 

principalmente por poros intergranulares ampliados por dissolução, além de poros 

intragranulares em grãos de feldspato. De acordo com os gráficos de Dickinson 

(1985), as amostras estudadas são provenientes predominantemente de 

embasamento soerguido (Figura 47, B), em um ambiente tectonicamente instável, 

com uma área fonte próxima ao local de deposição. Essa interpretação é 

corroborada pela baixa maturidade textural e mineralógica dos litotipos. 

Figura 47 - A) Classificação composicional dos arenitos do Morro do Camaragibe, de 
acordo com o diagrama de Folk (Folk, 1968). B) Diagramas de proveniência para 

esses arenitos, indicando uma área-fonte de cráton estável e ambientes tectônicos 
continentais transicionais. Modificado de Folk (1968) e Modificado Dickinson (1985). 

 

Fonte: A autora (2025). 
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Os arenitos da base apresentam porosidade intergranular, com fraturas 

subordinadas nos grãos. Os poros estão relativamente conectados, indicando uma 

permeabilidade moderada (Figura 48). Em alguns casos, observa-se a desconexão 

entre os poros devido ao aumento do teor de lama, resultando em baixa 

permeabilidade (Figura 49), característica observada nos arenitos da porção 

intermediária. Por outro lado, as amostras de arenito retiradas do topo das camadas 

exibem porosidade intergranular e uma diminuição do teor de lama (Figura 50). 

Figura 48 - Lâmina delgada da amostra retirada da porção base da seção MC 04. A) 
Fotomicrografia sob luz natural; B) Fotomicrografia sob luz polarizada cruzada. 

 

Fonte: A autora (2025). 

Figura 49 - Lâmina delgada da amostra retirada da porção intermediária da seção 
MC 03. A) Fotomicrografia sob luz natural; B) Fotomicrografia sob luz polarizada 

cruzada. 

 

Fonte: A autora (2025). 
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Figura 50 - Lâmina delgada da amostra retirada da porção topo da seção MC 02. A) 
Fotomicrografia sob luz natural; B) Fotomicrografia sob luz polarizada cruzada. 

 

Fonte: A autora (2025). 

4.4 Estruturas de Deformação de Sedimentos Inconsolidados (SSDS) 

As SSDS desempenharam um papel fundamental na reconstrução nesse 

ambiente deposicional, pois registraram informações sobre a dinâmica de 

sedimentação, fluxos de fluidos intersticiais e condições hidrodinâmicas no momento 

da deposição. Neste trabalho, foi analisada uma ampla variedade de SSDS 

identificadas no afloramento estudado. A descrição dessas estruturas é realizada 

separadamente devido a três fatores principais: (i) sua abundância na área 

estudada; (ii) sua recorrência em arranjos complexos compostos por agrupamentos 

(clusters); e (iii) sua relevância para a interpretação do modelo deposicional. 

4.4.1 Classificação das Estruturas 

As SSDS identificadas foram classificadas em três categorias principais, de 

acordo com suas características morfológicas e processos formadores: estruturas de 

prato e pilar, além de laminações de consolidação, estruturas de carga em pequena 

escala, bolas e travesseiros, injeção de areia, laminações convolutas e falhas 

penecontemporâneas (Figura 51). 
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Figura 51 - A) Estruturas de carga (balls and pillows) sotoposta a uma camada 
granular; B) Estrutura de carga; C) Balls and pillows; D) Camada de grânulos; E) 

Estrutura de carga soteposta a ritmitos; F) Falha peneconteporânea; G) Escape de 
fluido intersticial; H) Injeção de areia. 

 

Fonte: A autora (2025). 
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A tabela 2 apresenta um resumo descritivo e interpretativo de cada grupo de 

SSDS. 

4.4.2 Processos de Formação e Contextos Deformacionais 

A formação das SSDS está associada a processos de liquefação e 

fluidização, os quais influenciam diretamente a distribuição e a organização dos 

sedimentos. Segundo Nichols (1995), quando esses processos ocorrem durante a 

deposição, as estruturas deformacionais tendem a ficar restritas a um único estrato 

ou à interface entre duas camadas. No entanto, se um evento de liquefação impacta 

múltiplos estratos, alterando significativamente as características dos depósitos 

originais, outro mecanismo deve ser responsável pela deformação. 

Com base nessa premissa, a análise das SSDS na área de estudo sugere 

dois principais contextos deformacionais: i) liquefação e escape de fluidos durante 

ou logo após a deposição dos sedimentos, ii) deformação pervasiva em conjuntos de 

camadas, resultando em desestruturação, mistura e injeção por fluidização pós-

deposicional. Muitas das estruturas em pequena escala estão confinadas a um único 

estrato ou à interface entre duas camadas, sugerindo que sua origem está 

relacionada à sobrecarga sedimentar, causada pelo excesso de densidade e pela 

deposição rápida (Anketell et al., 1970; Allen, 1982; Owen, 2003). 

Exemplos típicos de estruturas sin-deposicionais incluem feições associadas 

ao escape de fluídos (estruturas de prato e pilar), estruturas de carga (chamas, 

bolas, almofadas e pseudonódulos) e laminações convolutas. Essas estruturas 

foram observadas em pontos específicos da área estudada e representam caminhos 

de escape de água, tanto horizontais quanto verticais (Lowe, 1975; Nichols et al., 

1994). Esses caminhos são formados pelo fluxo ascendente do fluido de poro 

expelido durante a deposição rápida de sedimentos saturados e/ou pelo 

assentamento diferencial resultante de um gradiente gravitacionalmente instável 

associado à inversão de densidade (Owen, 2003). 

4.4.3 Influência da Heterogeneidade Sedimentar 

A heterogeneidade sedimentar desempenhou um papel crucial na distribuição 

e no desenvolvimento das SSDS. Variações laterais e verticais na composição dos 

sedimentos afetam a mobilidade dos fluidos intersticiais e, consequentemente, a 
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intensidade da deformação. Essa variação resulta em comportamentos mecânicos 

distintos, oscilando entre matriz fluida e matriz viscosa (Silveira et al., 2023). 

Além disso, a litologia influenciou a formação de caminhos preferenciais para 

o escape de fluidos, o que afetou a intensidade e a distribuição das estruturas 

deformacionais encontradas. Diferentes tipos de sedimentos puderam apresentar 

respostas variadas aos processos de liquefação e fluidização, resultando em 

variações locais na deformação e na mistura dos sedimentos. 

Tabela 2 - Resumo da descrição e interpretação das estruturas de deformação em 
sedimentos não consolidados com base em afloramentos. 

Estruturas de deformação 

de sedimentos moles 

(SSDS)

Descrição Interpretação

Estruturas de prato e pilar e 

laminação de consolidação

Série de laminações contínuas e descontínuas e 

curvas, observadas junto a estruturas verticais 

de pilar. Essas laminações, quase horizontais, 

planas a côncavas para cima, em arenitos de 

granulação muito grosso a grânulo, 

concentradas na porção intermediária de 

camadas do perfil MC 01, onde contém de areia 

fluidizadas.

Caminhos horizontais e verticais de escape de água (Lowe, 

1975; Nichols et al., 1994), representam superfícies onde 

grãos concentrados, que exibem comportamento 

hidrodinâmico diferente dos grãos de médio tamanho, 

resultando em segregação hidrodinâmica. Essas superfícies 

são formadas devido ao fluxo ascendente de fluidos de 

poro que são expelidos durante os processos rápidos de 

deposição e desidratação.

Protrusões arredondadas em pequena escala 

e estruturas isoladas do tipo bola e 

travesseiro, compostas por arenito de 

granulação grossa a granular 

(pseudonódulos), embutidas em uma matriz 

de granulação mais fina (fácie F3). Essas 

características estão geralmente associadas a 

laminações convolutas, injeções de areia em 

pequena escala e clastos de lama arrancados.

O assentamento diferencial em areia de granulação 

grossa parcialmente consolidada, que afunda em uma 

areia menos densa abaixo, é impulsionado por um 

gradiente de densidade gravitacionalmente instável, 

exibindo um comportamento semelhante ao de um 

sedimento com características líquidas (Allen, 1982; 

Owen, 2003).

Estruturas de crista afiada, em forma de onda 

ou chama, compostas por lama ou areia muito 

fina (fácie F5) , que se projetam 

irregularmente em uma camada superior. 

Essas estruturas estão geralmente associadas 

a moldes de carga, laminações convolutas e 

clastos de lama arrancados. Além disso, estão 

presentes protrusões arredondadas e 

estruturas isoladas do tipo bola e travesseiro 

de arenito (pseudonódulos e moldes de 

ripple), embutidas em sedimentos de 

granulação semelhante ou mais fina.

O assentamento diferencial de areia não consolidada 

em lama menos densa abaixo é impulsionado por um 

gradiente gravitacionalmente instável de densidade 

global, resultando em um comportamento semelhante 

ao de um líquido ou viscoso (Anketell et al., 1970; Allen, 

1982). Níveis afundados são observados na base de 

camadas de arenito intercaladas com folhelho ou 

arenitos de granulação muito fina (Owen, 2003).

Falhas penecontemporâneas

Falhas normais e reversas, frequentemente 

exibindo pequenos deslocamentos, 

geralmente associadas a outros tipos de 

estruturas de deformação sedimentar (SSD), 

como laminações convolutas, estruturas de 

carga e injeções de areia em pequena escala. 

As falhas ocorrem comumente em camadas 

intercaladas de lama e areia muito fina ou em 

uma mistura de ambos.

(1) Forças extensionais e/ou compressivas atuando em 

sedimentos viscosos e plásticos devido à instabilidade 

gravitacional de densidade. Forças de cisalhamento 

vertical podem estar associadas a laminações convolutas 

e estruturas em chama, resultantes de tensões residuais 

que ocorrem quando os contatos grão a grão são 

restabelecidos imediatamente após a deformação 

(Owen, 1987).  

(2) Relacionado ao regime extensional geral da bacia.

Estruturas de injeção de 

areia em pequena escala

Injeções de areia de granulação fina ocorrem 

dentro de sedimentos de granulação 

semelhante ou mais fina, sendo raramente 

de granulação grossa. Elas são tipicamente 

sobrepostas a outras estruturas de 

deformação.

A fluidização intensa e deformações em múltiplos 

episódios produzem injeções de areia, semelhantes aos 

pilares dos tipos B, C e D, segundo Lowe (1975). Escape 

de água induzido por terremotos (Van Loon, 2009).

Estruturas de carga em 

pequena escala + 

laminações convolutas

 

Fonte: Adaptado de Silveira (2023). 
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4.5 Resumos Aceitos em Anais De Evento 

Durante o período de estudo deste trabalho, foram publicados cinco resumos 

em anais de evento. O primeiro resumo (subitem 4.5.1) trata da análise de matéria 

orgânica total em folhelhos e argilitos da Formação Maceió. Este resumo foi 

submetido ao 29º Simpósio de Geologia do Nordeste. O segundo resumo (subitem 

4.5.2) trata de um pequeno resumo sobre o trabalho de pesquisa no PRH 47.1, no 

qual foi apresentado na Reunião Anual de Avaliação do Programa de Recursos 

Humanos da ANP (RAA 2024).  O terceiro trabalho (subitem 4.5.3) foi publicado no 

Rio Oil and Gas (ROG.e 2024), cujo resumo foi no formato expandido 

(https://doi.org/10.48072/2525-7579.roge.2024.3276). Este trabalho teve como foco 

a análise da estratigrafia de alta resolução e o trato de fácies dos depósitos de frente 

deltáica da Formação Maceió, visando avaliar a heterogeneidade e o potencial de 

reservatório. O quarto resumo (subitem 4.5.4) foi publicado no 51º Congresso 

Brasileiro de Geologia, com foco na geofísica da porção norte da Bacia de Alagoas. 

Já o quinto resumo foi publicado no 12º Congresso Brasileiro de Pesquisa e 

Desenvolvimento em Petróleo e Gás (PDPetro) (subitem 4.5.5) na versão 

expandida. O foco deste trabalho foi a análise dos depósitos de prodelta da 

Formação Maceió, com resolução de um modelo da Formação Maceió 

(http://doi.org/10.71190/2024-12-1224060). Para fins de citação desses resultados, 

solicito a utilização das versões finais oficialmente publicadas nas respectivas 

revistas. 
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4.5.1 ANÁLISE DE MATÉRIA ORGÂNICA TOTAL EM FOLHELHOS E 

ARGILITOS DA FORMAÇÃO MACEIÓ, BACIA DE ALAGOAS 

 



108 
 

4.5.2 TRATO DE FÁCIES E ESTRATIGRAFIA DE ALTA RESOLUÇÃO DOS 

DEPÓSITOS DE PRODELTA DA FORMAÇÃO MACEIÓ, BACIA DE ALAGOAS, 

BRASIL: ANÁLISE DE HETEROGENEIDADE E PREDIÇÃO DE RESERVATÓRIO  
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4.5.3 Facies tract and high-resolution stratigraphy of the delta front deposits of the 

Maceió Formation, Alagoas basin, Brazil: heterogeneity analysis and reservoir 

prediction 
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4.5.4 MAPEAMENTO GEOLÓGICO-GEOFÍSICO EM ESCALA 1:100.000 DA 

PORÇÃO NORTE DA BACIA DE ALAGOAS, NE, BRASIL  
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4.5.5 PRODELTA DEPOSITS OF THE UPPER APTIAN MACEIÓ FORMATION, 

ALAGOAS BASIN, BRAZIL: HETEROGENEITIES ANALYSES FOR RESERVOIR 

QUALITY  

 



125 
 

 

 



126 
 

 

 



127 
 

 

 



128 
 

 

 



129 
 

 



130 
 

 



131 
 

 

 



132 
 

 



133 
 

5 DISCUSSÃO 

As fácies identificadas neste estudo estão associadas a um sistema 

prodeltáico que prograda diretamente em um ambiente raso, neste caso, um sistema 

lacustre influenciado por fluxos gravitacionais. O aporte de sedimentos principal 

ocorre em direção sudoeste, com pequenas variações para sudeste. O suprimento 

sedimentar é predominantemente axial, proveniente da borda norte da bacia (Alto de 

Maragogi), com uma contribuição secundária vinda ao oeste, a partir da borda 

principal (Souza, 2024). 

O modelo deposicional proposto está ilustrado na figura 52 e apresenta dois 

estágios distintos: um primeiro, caracterizado por um ambiente lacustre, com 

deposição associada a pluma em suspensão e rico em fósseis (Jordan, 1910; 

Malabarba et al., 2004; Souza & Carvalho, 2007; Souto & Schwanke, 2010; Santos 

et al., 2022) seguido por um estágio deltaico em águas rasas dominado por fluxos 

gravitacionais. Este estudo concentra-se no contexto intermediário a distal, 

correspondente a águas relativamente rasas, representado pelo afloramento Morro 

de Camaragibe. Nesse local, sedimentos grosseiros e imaturos foram transportados 

por fluxos altamente eficientes, resultando na segregação de uma ampla diversidade 

de fácies. Dessa forma, foram identificados quatro elementos arquiteturais principais: 

depósitos de frente deltaica, lobos turbidíticos proximal, intermediário e distal. 

Figura 52 - Modelo deposicional proposto para a Formação Maceió. 

 

Fonte: Dantas (2024). 
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5.1 Depósitos de Frente Deltaica 

Essas camadas representam a porção subaquosa do delta, constituindo a 

interface entre os ambientes fluvial e lacustre e é caracterizada por uma grande 

variabilidade de fácies, resultante da interação entre fluxos gravitacionais e 

processos de ressedimentação. Nesta classificação, se encaixam as fácies F2 a F7.  

Os depósitos da frente deltaica são dominados por camadas arenosas 

espessas e amalgamadas, intercaladas com níveis pouco espessos de 

granulometria fina (fácies F1). Essas camadas arenosas exibem estruturas 

sedimentares típicas de processos de alta e baixa energia. Os arenitos apresentam 

estratificação cruzada de pequeno porte, o que indica o transporte sedimentar por 

correntes,  

A alternância entre as camadas de arenito e siltito sugerem variações nas 

condições deposicionais ao longo do tempo, contendo fragmentos vegetais e 

apresentando laminação plano paralela, em alguns casos associada a processos de 

liquefação pós-deposicional. Estruturas deformacionais, como chamas, 

pseudonódulos e injeções de areia também foram observadas e refletem a 

instabilidade gerada pela rápida deposição de sedimentos e pelo escape de fluidos 

intersticiais. Os depósitos de frente deltaica são compostos por arcósios de 

granulometria muito grossa a gânulos, apresentando estrutura maciça a gradacional, 

ocasionalmente contendo porções conglomeráticas e clastos de folhelho e siltito. 

Esses depósitos estão associados a fluxos de alta densidade, com contatos basais 

geralmente erosivos. Estruturas sedimentares como estratificação cruzada, 

laminação plano-paralela e pequenas incisões (intra-bed scours) podem ser 

observadas eventualmente. O topo das fácies F1 refletem a desaceleração de 

correntes de mais baixa densidade, ainda com carga sedimentar significativa. Essa 

fase é composta por intercalações de estratos centimétricos (2 a 10 cm) de arenito 

médio a fino, exibindo laminação cruzada de pequeno porte e estrutura maciça 

(população de grãos C e D de Mutti et al., 1999). 
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Figura 53 - Visão geral dos depósitos interpretados com frentes deltaicas no 
afloramento de Morro do Camaragibe.  A) Visão geral do intervalo do perfil MC 01. 

B) Visão geral do intervalo do perfil MC 02. 

 

Fonte: A autora (2025). 

O arenito médio a grosso e maciço da fácies F4 está estreitamente associado 

à sucessão granodecrescente da fácies F3 (arenito fino com laminação cruzada de 

pequeno porte e siltito). Essa associação representa a transição entre correntes de 

turbidez arenosas de alta densidade (fácies F4) e de baixa densidade (fácies F1). 

Em algumas camadas da fácies F4, observam-se pseudonódulos de arenito 
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"afundados" no siltito subjacente, conferindo-lhes semelhança a depósitos do tipo 

slurry flow. Os corpos de arenito maciço (fácies F4) possuem geometria tabular, 

ocasionalmente plano-convexa, com espessuras variando entre 20 e 60 cm e 

extensão superior a 100 metros. O contato basal é geralmente erosivo, enquanto o 

superior é abrupto. Já os depósitos da fácies F1 apresentam espessuras entre 5 e 

40 cm e, em geral, grande continuidade lateral (atingindo até 100 metros). Falhas, 

que exibem contatos inferiores e superiores bruscos, foram observadas em campo e 

parecem atingir apenas os arenitos e uma pequena parte dos heterolitos, sendo 

interpretadas como falhas sindeposicionais (Figura 54). 

Os conglomerados da fácies F7 apresentam intraclastos de siltito de até 30 

cm de diâmetro, bastante concentrados e orientados na direção do fluxo, imersos 

em uma matriz areno-conglomerática. Esses depósitos exibem geometria tabular, 

com espessuras variando entre 20 cm e 4 metros e extensão lateral de dezenas de 

metros. São interpretados como registros de eventos episódicos de alta energia e 

ocorrência restrita. 

A fácies F7 apresenta espessuras variando entre 50 cm e 4 m, tornando-se 

progressivamente mais delgada à medida que se deposita em setores mais distais. 

Esses depósitos, que se estendem por algumas dezenas de metros, estão 

associados à desaceleração de correntes de turbidez de alta densidade e ocorrem 

em corpos de geometria tabular. 

A sucessão exposta na área do Morro do Camaragibe apresenta uma 

tendência geral de progradação, culminando com pelo menos dois depósitos 

espessos de frente deltaica intercalados. Os depósitos de prodelta do afloramento 

foram fortemente influenciados por processos pós-deposicionais, como a migração 

ascendente de fluidos intersticiais e a atividade sísmica contemporânea, entre 

outros, resultando em uma mistura de lama e areia que afeta a distribuição das 

fácies (Silveira et al., 2023). Essas condições geraram heterogeneidades nos 

depósitos e impactaram a previsibilidade dos reservatórios. O afloramento exibe 

tanto fácies deformadas quanto não deformadas, associadas a diferentes tipos de 

estruturas de deformação de sedimentos inconsolidados (SSDS), incluindo 

pequenas injeções de areia. Seus depósitos estão relacionados a fluxos densos e 

turbulentos, permitindo uma ampla variação de fácies. As estruturas de deformação 
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de sedimentos inconsolidados (SSDS) observadas incluem estruturas em prato, 

pilares, estruturas de carga de pequena escala, falhas penecontemporâneas e 

pequenas injeções de areia. Essas estruturas foram atribuídas a três contextos 

deformacionais (Silveira et al., 2023): i) liquefação e escape de fluidos durante ou 

imediatamente após a deposição dos sedimentos; ii) liquefação por cisalhamento 

desencadeando escorregamentos; e iii) deformação pervasiva por fluidização pós-

deposicional. 

Figura 54 - A) Visão geral entre os intervalos MC 02 e MC 03; B) Visão geral da 
porção superior do perfil MC 02, evidenciando a diferença de fácies da base para o 

topo. 

 

Fonte: A autora (2025). 



138 
 

Esses depósitos são compatíveis com a fase rifte de diversas bacias 

brasileiras (Castro, 1992), evidenciando um padrão de evolução controlado por 

movimentações tectônicas associadas à separação dos continentes sul-americano e 

africano. Esse regime tectônico influenciou significativamente a configuração 

espacial da bacia, um meio-graben onde a deposição ocorreu de forma dinâmica, 

com rápida diferenciação e segregação de fácies tanto na vertical quanto na 

horizontal. 

A análise de fácies sugere que os conglomerados, arenitos e heterolitos foram 

depositados por fluxos subaquosos turbulentos, concentrados e hiperpicnais 

relacionados a processos de sedimentação deltaica. O estudo constatou que os 

depósitos alvo contêm, predominantemente, associações de fácies de frente 

deltaica. A associação de fácies foi atribuída a deltas dominados por rios e 

inundações de tempestades (river-and storm-flood-dominated deltas). Diversas 

feições características de sistemas deltaicos, como a alternância entre fluxos 

acelerantes e desacelerantes na mesma camada (e.g., climbing ripples alternadas 

com laminações plano-paralelas; scours intracamadas; gradação inversa), 

corroboram essa interpretação. Esse tipo de evidência aponta para uma conexão 

direta entre inundações fluviais e fluxos gravitacionais, caracterizando turbiditos 

hiperpicnais (fluxos sustentados, segundo Zavala et al., 2011, ou fluxos depletivos, 

de acordo com Kneller, 1995). Fluxos hiperpicnais ocorrem quando a descarga 

fluvial carregada de sedimentos é mais densa que a água da bacia receptora, sendo 

mais comuns em lagos, como é o caso deste estudo.  

A deposição de arenitos delgados com sequências de Bouma é interpretada 

como resultado de correntes de turbidez que se relacionam a eventos de enchentes 

fluviais (Mulder et al., 2003). Além disso, a alta abundância de fragmentos vegetais 

indica picos de energia associados a inundações fluviais intensas (Lin & 

Bhattacharya, 2021). A presença de detritos vegetais, como folhas e fragmentos de 

madeira dentro dos estratos arenosos, sugere que a vegetação proliferou ao longo 

das margens fluviais durante períodos de baixa energia e foi arrancada durante 

períodos de maior energia, acumulando-se nos depósitos da frente deltaica. 
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Figura 55 - A) Visão geral do intervalo MC 03, mostrando a diferença de fácies das 
camadas estudadas. B) Visão geral do intervalo do perfil MC 05, evidenciando o 

intervalo da fácies conglomerática. 

 

Fonte: A autora (2025). 

5.2 A Atuação do Sal na Área 

As condições de lagos hipersalinos e mares restritos no Aptiano possibilitaram 

a deposição dos extensos depósitos evaporíticos na Bacia de Alagoas (Costa, 

2000). Durante o Aptiano tardio e o início do Albiano, houve uma transição dessas 

condições para um ambiente dominado por carbonatos marinhos, marcada por um 

significativo hiato deposicional e uma abrupta mudança na microfauna dominante, 
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refletindo a crescente influência oceânica na bacia (Koutsoukos et al., 1991). Esse 

período também foi crucial para o desenvolvimento da linha de charneira que separa 

as partes onshore e offshore da bacia, um processo associado à evolução tectônica 

regional (Van Der Ven et al., 1989). 

Além disso, essa transição coincide com a mudança da fase rifte para a fase 

pós-rifte, influenciando diretamente a dinâmica sedimentar e estrutural da Bacia de 

Alagoas. O espesso pacote evaporítico depositado durante o Aptiano atuou como 

nível de destaque para processos de halocinese ao longo do Albiano e do restante 

da fase pós-rifte. O diapirismo de sal na Formação Maceió, resultado da mobilização 

dos evaporitos, gerou importantes estruturas, como domos e diápiros, que afetaram 

a geometria dos depósitos siliciclásticos (como é o caso da arquitetura anticlinal do 

afloramento em questão). Próximo à área de estudo, está localizado a deposição de 

evaporitos, constituídos essencialmente por halita, no Baixo de Fazenda Guindaste 

e na “bacia evaporítica de Maceió” (Florêncio, 2001), provavelmente controlada 

pelos degraus da falha de Tabuleiro dos Martins (Figura 56). Concomitante a essa 

deposição, ocorreu a deposição dos evaporitos Paripueira (Souza-Lima et al., 2021), 

que pode possuir forte domínio no Morro do Camaragibe. Essas estruturas 

influenciaram a distribuição dos sistemas deposicionais e a compartimentação da 

bacia, condicionando tanto a arquitetura estratigráfica quanto o potencial de 

reservatórios. 

Onde a carga da pilha sedimentar sobre sequências evaporíticas não é 

uniforme, o sal pode fluir para áreas de mais baixa pressão, formando almofadas e 

domos, que podem evoluir posteriormente para estruturas diapíricas (Oliveira, 2018). 

O diápiro pode ter servido como barreira para a acumulação das areias, e sua 

contínua movimentação pode ter ocasionado o soerguimento do afloramento (Figura 

57), o que explica a arquitetura anticlinal, e que pode também ter condicionado o 

fraturamento de grãos e os estágios iniciais da evolução diagenética dos 

reservatórios (Oliveira, 2018). A progressiva movimentação do diápiro, ainda em um 

regime de soterramento não efetivo, também pode ter levado a um fraturamento 

irregular de grãos de quartzo e feldspatos visualizados em lâmina, o que pode ter 

favorecido a circulação de fluidos e a posterior dissolução, caulinização e albitização 

dos grãos de feldspato (Oliveira, 2018), além de ajudar a formar estruturas de 

SSDS, que é bastante assídua no afloramento.  
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Figura 56 - Mapa litoestratigráfico da região nordeste da Bacia de Alagoas, com 
ênfase para as bacias evaporíticas do Baixo de Fazenda Guindaste e da região de 
Maceió, onde acumularam-se as maiores espessuras dos evaporitos Paripueira, os 

quais fazem parte da Formação Maceió (adaptado de Souza-Lima, 2008). A 
proveniência das ingressões marinhas que deram origem a esses depósitos é ainda 
desconhecida. Durante as fases não marinhas, nas áreas anteriormente ocupadas 

pelas bacias evaporíticas, ocorreria a deposição dos folhelhos betuminosos do 
Membro Tabuleiro dos Martins (Formação Maceió). 

 

Fonte: Extraído de Souza-Lima et al. (2021). 
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Figura 57 - Diápiro de sal com intumescência periférica. 

 

Fonte: A autora (2025). Modificado de Costa (2000). 
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6 CONCLUSÃO 

Nesta pesquisa, buscou-se caracterizar o trato de fácies de frentes deltaicas 

espessas aflorantes em Morro do Camaragibe, Bacia de Alagoas, para a definição 

de um modelo geológico da Formação Maceió aplicável a estudos de reservatórios, 

visando minimizar investimentos e aumentar o fator de recuperação de 

hidrocarbonetos em campos maduros. Os estudos detalhados de sedimentologia e 

petrografia no afloramento selecionado permitiram a identificação das fácies e suas 

associações, o sistema deposicional, a geometria externa, as heterogeneidades e as 

características petrofísicas, resultando no desenvolvimento de um modelo geológico 

dos depósitos sedimentares. 

A análise detalhada da porção centro-norte do afloramento revelou 

características específicas dos depósitos de frente deltáica. O Morro do Camaragibe 

compreende fácies de arenitos associados a depósitos de fluxos turbulentos e 

densos. Esses arenitos são arcoseanos, variando de granulometria siltitosa a 

conglomerática, maciços a gradacionais, por vezes fluidizados, e localmente 

contendo clastos de folhelho e siltito de diferentes tamanhos (de poucos centímetros 

até aproximadamente 1 m), com geometria plano-convexa. Os arenitos tornam-se 

menos espessos e mais tabulares conforme transicionam lateral e verticalmente. 

As estruturas de deformação de sedimentos inconsolidados (SSDS) 

analisadas fornecem informações importantes sobre os processos deposicionais e 

pós-deposicionais e consequente heteregeneidades para predição de reservatórios. 

A classificação das SSDS em três grupos principais permitiu uma interpretação 

detalhada de seus mecanismos formadores e sua relação com processos de 

liquefação e fluidização. As fácies identificadas estão inseridas em um contexto de 

águas mais rasas do que aquelas previamente sugeridas na literatura, sendo 

relacionadas a um sistema de prodelta. Depósitos semelhantes são reconhecidos 

em bacias rifte brasileiras. Com a porosidade observada nas lâminas petrográficas, 

pode-se concluir que o afloramento constituiria um reservatório relativamente bom 

para hidrocarbonetos. Os resultados deste estudo contribuem para a compreensão 

da origem e formação desses depósitos, auxiliando na previsão de geometrias e 

distribuição de fácies como análogo para interpretação de dados sísmicos e de 

poços. Os modelos deposicionais desenvolvidos impactam significativamente 
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qualquer modelo conceitual aplicável a áreas de condições similares, contribuindo 

para o entendimento da arquitetura deposicional e da influência dos sistemas de 

fluxos gravitacionais alimentados por rios em reservatórios de hidrocarbonetos. 
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