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Resumo

O desenvolvimento tecnoldgico das ultimas décadas permitiu um grande avango dos processos analiticos, tanto quanto
a variedade como a rapidez na obtengdo dos resultados. Instrumentos sofisticados, processos quimicos refinados e o uso
de computadores possibilitaram quantizar elementos e is6topos concentrados nos minerais de acordo com 0s processos
magmaticos envolvidos. Em 2010, o primeiro autor deste texto ministrou um curso no Instituto de Geociéncias da Univer-
sidade de Sao Paulo sobre os temas mais recentes de interesse petroldgico, complementado por programas de calculo de
interesse especifico. O sucesso do curso levou a ideia de reunir as anota¢des das aulas ministradas e elaboradas pelo autor
para colocar tal conteudo a disposi¢do da comunidade cientifica. Em vinte tdpicos, o texto visa apenas complementar os
conhecimentos basicos ja adquiridos.

Palavras-chave: Petrologia; Geoquimica; Processos magmaticos.

Abstract

The technological development of the last decades allowed great advances in analytical processes, both in variety and speed
of results. Sophisticated instruments, highly-developed chemical processes and the use of computers have enabled quanti-
zing elements and isotopes that are concentrated in minerals based on the magmatic processes involved. In 2010, the lead
author of this text taught a course at the Geosciences Institute of the University of Sao Paulo on the most recent subjects
in petrology, complemented with computer programs for specific applications. The success of that course suggested the
need to collect his lecture notes in an organized format, so as to make them available to the scientific community. This text,
organized in twenty separate topics, is designed to complement the basic knowledge in the area of petrology.
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Petrologia magmatica

APRESENTAGAO

Nos tltimos anos, a petrologia do processo magmatico
se caracterizou por um intenso desenvolvimento acompa-
nhado de um grande aumento na variedade de metodologias
analiticas e na velocidade das analises. Levando em conta
alguns dos temas mais recentes de interesse petrologico, sem
a pretensao de exaurir todos os argumentos, foi ministrado
um curso entre 05 e 19 de novembro de 2010 no Instituto
de Geociéncias da Universidade de Sdo Paulo, no Brasil.
Em uma época dominada por computadores, considerou-se
colocar a disposi¢do dos alunos um instrumento 1til para
efetuar os calculos de interesse especifico. Além disso, as
anotagdes do curso poderdo tornar-se iteis também aos pes-
quisadores, permitindo que eles facam e controlem pessoal-
mente seus calculos. Pensou-se entdo em compila-las em
uma breve nota, proposta como auxilio simples e rigoroso
no que diz respeito a alguns aspectos da petrologia ignea.

CLASSIFICAGAO DOS ELEMENTOS EM
FUNGAO DA ABUNDANCIA

Na maioria das rochas silicaticas, O, Si, Al, Na, Mg,
Ca, Fe e (K) constituem os “elementos maiores”, aos quais
podem ser adicionados C e H, na forma de CO, e H,0; P,
Ti e Mn constituem os elementos menores; todos os demais
sao considerados elementos tragos.

A concentracdo dos elementos maiores € menores ¢
geralmente expressa em percentagem de peso dos oxidos,
ja que o oxigénio ¢ o elemento mais abundante (sistema
oxidado) e que as fases mineralogicas sdo constituidas, na
maioria dos casos, por silicatos ou 6xidos.

Definem-se, portanto, como maiores os elementos com
mais de 1% em peso de 6xido, e como menores aqueles
compreendidos entre 1,0 e 0,1%. As concentracdes dos ele-
mentos tragos sdo expressas em partes por milhdo (ppm).

Com relagdo aos elementos maiores € menores, a COmpo-
sicao das rochas ¢ apresentada na sequéncia: inicialmente os
tetravalentes (SiO,, TiO,), em seguida os trivalentes(Al,O,,
Fe,0,), depois os bivalentes (FeO, MnO, Ca0), depois os
monovalentes (Na,O, K,O) e finalmente os anidridos (P,O,,
CO,) e a 4gua (H,0) ou perda ao fogo (LOI).

Como exemplo, a Tabela 1 contém as concentracdes em
partes por milhdo (ppm) dos elementos na litosfera.

Tabela 1. Concentracbes dos elementos na litosfera,
expressas em partes por milhao (ppm). (continua..)

o 464000 Zn 70 Er 2,8
Si 282000 Ce 57 U 2,7
Al 82000 Cu 55 Br 2,5
Fe 56000 Y 33 Sn 2,0

Tabela 1. Continuacao.

Ca 41000 Nd 25 As 1,8

Na 24000 La 25 Ge 1,5
Mg 23000 Co 25 Mo 1,5
K 21000 Sc 22 w 1,5
Ti 5700 Li 20 Ho 1,5
H 1400 N 20 Eu 1,2
P 1050 Nb 20 Tb 1,1
Mn 950 Ga 15 Lu 0,8
F 625 Pb 12,5 Tm 0,25
Ba 425 B 10 J 0,5
Sr 375 Th 9,6 TI 0,45
S 260 Sm 7,3 Cd 0,2
C 200 Gd 7,3 Sb 0,2
Zr 165 Pr 6,5 Bi 0,17
Vv 135 Dy 52 In 0,19
Cl 130 Yb 3,0 Hg 0,06
Cr 100 Hf 3,0 Ag 0,10
Rb 90 Cs 3,0 Se 0,05
Ni 75 Be 2,8

CLASSIFICACAO GEOQUIMICA DOS
ELEMENTOS

A classificacao de Goldschmidt (1923-1938) é uma clas-
sificacdo geoquimica utilizada para explicar a distribui¢do
e formas diversas com que se organizam os elementos qui-
micos na natureza. De acordo com essa defini¢do, os ele-
mentos sdo agrupados por afinidade geoquimica em /itdfi-
los, siderdfilos, calcofilos e atmofilos.

Elementos litofilos

Os elementos litofilos sdo constituidos principalmente
de metais altamente reativos (Figura 1). Nesta categoria
incluem-se poucos nao metais nativos. A maioria dos ele-
mentos litéfilos forma ions muito estdveis com configu-
ragdo eletronica de gés nobre (as vezes sdo preenchidas
orbitais “f” adicionais). A grande afinidade dos elementos
litofilos com o oxigénio provoca uma forte associacao qui-
mica com o silicio, formando minerais silicicos de relativa
baixa densidade que, portanto, afloram na crosta terrestre.
Os minerais mais soluveis, formados por metais alcalinos,
tendem a se concentrar na agua do mar ou nas regides
extremamente aridas, onde cristalizam por evaporagdo
da 4gua. Os elementos litofilos que formam compostos
menos soliiveis se concentram nos escudos continentais
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Figura 1. Tabela periddica dos elementos e suas relativas abundancias (elementos maiores, menores e
tracos). G: afinidade geoquimica de acordo com Goldshmidt (elementos litdfilos, siderdfilos, calcéfilos e

atmofilos).
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antigos, onde todos os minerais soliiveis sofreram a agao
de agentes atmosféricos.

Devido a sua grande afinidade com o oxigénio, a
distribuicdo dos elementos litéfilos é maior na crosta
terrestre que no sistema solar. Varios metais de transi-
¢do, incluidos o cromo, molibdénio, ferro e manganeés,
mostram tanto caracteristicas litofilas como siderdfilas.
Embora esses metais formem fortes ligagdes com o oxi-
génio, nunca apareceram na crosta terrestre em estado
livre. Admite-se que, muito provavelmente, formas meta-
licas desses elementos existam no nucleo terrestre como
residuos do periodo em que a litosfera ndo continha oxi-
génio. De forma analoga aos siderofilos “puros”, a abun-
dancia desses elementos sobre a crosta terrestre dimi-
nuiu consideravelmente em relagdo a sua abundancia no
sistema solar. Em conclusao, a configuragdo eletronica
dos elementos litofilos ¢ tal que seu comportamento se
assemelha aquele de esferas rigidas e suas ligag¢des sdo
principalmente i6nicas.

O comportamento geoquimico dos elementos litdfilos
(levando em conta também os elementos tracos) é contro-
lado, de forma que podem substituir outros ions nas estru-
turas cristalinas. Essa substitui¢cdo depende principalmente
de dois fatores: raio iénico e carga do ion.

Elementos siderofilos

Os elementos sideréfilos sao representados por metais
de transi¢do com elevada densidade e tendem a se ligar ao
ferro metalico, tanto s6lido como fundido (Figura 1).

A maioria dos elementos siderdfilos ndo tem pratica-
mente qualquer afinidade com o oxigénio; de fato, os 6xidos
como aqueles de ouro sdo termodinamicamente instaveis
em relagdo aos outros elementos. Esses elementos tendem
a formar ligagdes mais fortes com o carbono ou enxofre —
as quais, mesmo nao constituindo elementos calcéfilos, sdo
fortes como eles. A principal caracteristica dos elementos
siderofilos consiste na ligagao metalica que tendem a esta-
belecer com o ferro nas camadas mais densas do nucleo
terrestre, onde a pressdo pode alcangar valores tao eleva-
dos que propiciam a existéncia do ferro no estado sélido.
O manganés e o molibdénio formam liga¢des fortes com o
oxigénio, mas em seu estado livre podem se ligar tdo facil-
mente ao ferro que nao mais se concentrardo nas camadas
silicaticas como o fazem os elementos lit6filos. De qualquer
forma, foram encontrados minerais de manganés em mui-
tos dos sitios comuns ao aluminio e titanio, demonstrando a
grande reatividade do manganés relativamente ao oxigénio.

Por estarem tdo concentrados no nucleo, os elementos
siderofilos gozam da fama de raros na crosta terrestre. Por
1sso, muitos deles sdo historicamente denominados “metais
preciosos”. O iridio € o elemento mais raro na crosta terres-
tre, sendo sua abundancia inferior a uma parte por bilhdo

(1 ppb). Os depositos minerais de metais preciosos geral-
mente se formam em consequéncia da erosdo das rochas
ultramaficas.

Elementos calcofilos

Os elementos calcofilos sdo os metais e ndo metais mais
pesados com baixa afinidade com o oxigénio, que preferem
ligar-se ao enxofre, formando sulfetos altamente insoluveis.

Sendo esses sulfetos mais densos que os minerais sili-
cicos formados pelos elementos litdfilos, os calcoéfilos se
separaram abaixo da camada de litofilos durante a forma-
cdo da crosta terrestre. Isso causou seu empobrecimento
na crosta relativamente a sua abundancia no sistema solar,
embora, gracas a formagao de minerais nao metalicos, ndo
tenha alcangado os niveis determinados para os elementos
siderofilos.

Entretanto, como esses elementos formaram hidretos
volateis no estagio primordial da Terra, quando a reacao
principal redox referia-se a oxidagao ou a reducdo do hidro-
génio, os de menor carater metalico diminuiram drastica-
mente no planeta em comparagao com sua abundancia rela-
tiva no cosmo. Isso diz respeito particularmente aos calco-
genos selénio e telirio que, por essa razao, estao incluidos
entre os elementos mais raros presentes na crosta terrestre
(para exemplificar, a abundancia do telario ¢ aproximada-
mente igual a da platina, ou seja, 5 ppb).

Os elementos calcdfilos com maior carater metalico
(aqueles dos grupos do cobre, do zinco e do boro) podem se
mesclar em diferentes graus com o ferro no nucleo terrestre.
Parece que esses elementos nao teriam diminuido na Terra,
relativamente a sua abundancia no sistema solar, devido
a sua tendéncia em formar hidretos volateis. O zinco e o
galio sdo bastante “litéfilos” na natureza, no entanto estdo
frequentemente presentes nos silicatos ou nos minerais cor-
relacionados e formam fortes ligagdes com o oxigénio. O
galio, em particular, ¢ extraido da bauxita.

Embora nenhum elemento calcofilo tenha grande abun-
dancia na crosta terrestre, os elementos calcofilos consti-
tuem a maioria dos metais de importancia comercial. Isso
porque, enquanto os elementos litofilos exigem certo gasto
de energia para sua obtencao pelo processo de hidrdlise, os
calcofilos podem ser facilmente extraidos efetuando-se uma
redugdo com coque. Além disso, a concentragdo geoquimica
dos calcofilos em algumas zonas da Terra, em alguns casos
extremos, pode representar uma abundancia na crosta ter-
restre at¢ 100.000 vezes maior. Esse maior enriquecimento
ocorre em altiplanos elevados como o tibetano e o boliviano,
onde grandes quantidades de elementos calcdfilos foram
soerguidas pela colisdo de placas tectonicas. A moderna e
intensa exploracao dos minerais como fonte dos elementos
calcdfilos tem praticamente provocado o desaparecimento
dos elementos mais raros, como 0 mercurio.
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Elementos atmofilos

Os elementos atmofilos sdo aqueles que se apresentam
principalmente ou exclusivamente na forma gasosa. Os
gases nobres ndo formam compostos estaveis e existem na
forma de moléculas monoatdmicas, enquanto o nitrogénio,
embora ndo tenha uma configuragao eletronica estavel na
forma atomica, tende a formar moléculas biatdmicas nas
quais os atomos sao tdo intensamente unidos por uma liga-
c¢do tripla que todos os 6xidos de nitrogénio sao termodi-
namicamente instaveis relativamente aos elementos que
os originam. Com o desenvolvimento de oxigénio liberado
na fotossintese, a amdnia criada por rea¢ao do nitrogénio
durante as fases de formagao da Terra sofreu oxidagdo de
nitrogénio molecular, que constitui mais de 4/5 da atmosfera
terrestre. O carbono também ¢ classificado como elemento
atmofilo, devido a sua tendéncia em formar compostos gaso-
sos caracterizados por ligagdo muito forte com o oxigénio
como no caso do monodxido de carbono (CO) e do didxido
de carbono (CO,). Este ultimo representa o quarto principal
constituinte da atmosfera terrestre, enquanto o monéxido
de carbono ¢ encontrado na natureza nas proximidades de
zonas vulcanicas e seu tempo de residéncia na atmosfera é
de cerca de doze anos.

O hidrogénio que se apresenta em forma de dgua € clas-
sificado entre os atmofilos, mesmo estando a maior parte da
agua da Terra no estado liquido. Isso porque o hidrogénio
nao forma compostos s6lidos na crosta terrestre.

Por serem todos gases ou formarem hidretos volateis,
os elementos atmofilos diminuiram muito na Terra em rela-
¢do a sua abundancia relativa total no sistema solar devido
a perda na atmosfera durante a formacao terrestre. Os gases
nobres mais pesados, criptonio e xendnio, sdo os elementos
estaveis mais raros presentes na Terra.

CLASSIFICAQAO’E NOMENCLATURA DAS
ROCHAS MAGMATICAS DO PONTO DE VISTA
PETROQUIMICO

A classificagdo das rochas magmaticas do ponto de
vista petroquimico pode ser considerada tanto de um
ponto de vista bivariado (diagrama de alcalis totais vs
silica — TAS; Le Maitre, 1989; Figura 2) quanto de um
ponto de vista “multivariado” que leve em conta os ele-
mentos Si, Na, K, Fe, Ti, Ca, Mg e Al (R1-R2 de De La
Roche et al., 1980).

Classificacao TAS
Com base na classificacdo TAS, na analise normativa

(veja capitulo sobre a norma CIPW) e na observagao petro-
grafica, podem-se distinguir:

a) Rochas supersaturadas em SiO, (rochas acidas com
SiO,> 63%) que resultam em quartzo (Qz) normati-
vas e contém quartzo, feldspatos, micas, piroxénios e
anfibolios.

b) Rochas subsaturadas em SiO, (rochas basicas ou mafi-
cas com SiO, < 52%). Estas resultam em olivina (Ol)
normativas, ndo contém quartzo, mas apresentam felds-
patoides. Rochas com SiO, <45% sdo classificadas como
ultrabasicas ou ultramaéficas e contém essencialmente
minerais maficos como olivina, piroxénios, anfibdlios,
flogopita e 6xidos.

¢) Rochas saturadas (rochas intermediarias, 53 <SiO, <
63%). Estas ndo contém quartzo normativo, nem modal,
mas podem conter feldspatos (feldspatoides), além de
piroxénios, anfibolios e micas.

Entretanto, em muitos casos € conveniente utilizar dia-
gramas suplementares para evidenciar caracteristicas par-
ticulares. Por exemplo, as séries subalcalinas podem ser
subdivididas ainda em rochas de baixo, médio e alto teor
de potassio (Figura 3).

Si0, wt%

37 41 45 49 53 57 6l 65 69 73

Ultramaificas I Maficas |Intermediérias I Acidas

45 52 63

Figura 2. Diagrama de dlcalis totais vs silica (TAS de Le
Maitre, 1989; Le Bas et al., 1986). A linha preta separa as
séries subalcalinas (em baixo) das séries alcalinas (no alto).
A nomenclatura das rochas vulcanicas (entre parénteses
os correspondentes intrusivos) segue a numeracdo no
diagrama: 1, picrobasalto (ultramafita); 2, basalto (gabro);
3, andesito basaltico (diorito); 4, andesito (Qz-diorito); 5,
dacito (granodiorito); 6, riolito (granito); 7, traquibasalto
(monzogabro); 8, traquiandesito basaltico (monzodiorito);
9, traquiandesito (monzonito); 10, traquito se quartzo
< 20% (Qz-monzonito), traquidacito se quartzo > 20%
(sienito); 11, tephrito se olivina < 10%, basanito se olivina >
10% (gabro foidico); 12, fonotephrito (monzodiorito foidico,
monzogabro foidico); 13, tephrifonolito (monzosienito
foidico); 14, fonolito (sienito foidico); 15, foidito (foidolito).
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Figura 3. Subdivisdo no campo subalcalino da Figura 2 dos
basaltos (com SiO, > 48%), andesitos basélticos, andesitos,
dacitos e riolitos nos tipos de baixo-K, médio-K e alto-K.
Note que alto-K, neste caso, ndo é sinbnimo de potassico.

As rochas que se projetam nos campos 7, 8 ¢ 9 do dia-
grama TAS (Figura 2) podem ser ulteriormente subdividi-
das, como ilustrado na Tabela 2.

No que diz respeito as rochas alcalinas, ¢ oportuno dis-
criminar as séries sddicas das potassicas, comparando as
concentragoes de Na,O e K,O (Figura 4).

Tabela 2. Nomenclatura relativa a subdivisdo dos campos 7,
8 e 9 da Figura 2 (Le Bass et al., 1986).

Outra . Traquiandesito . .
subdivisio Traquibasalto Basaltico traquiandesito
Na,0-2,0=K0  Hawaiito Mugearito Benmoreito
Na,0-2,0sK,0 naqubasalto oot Latito
Potassico
- K,O wt%
13f )
R Potassicas

11 Altamente
- potassicas
9 =
Tk

Sddicas

Na,O wt%

1 3 5 7 9 11 13

Figura 4. Subdivisdo das rochas alcalinas mediante
comparagéo entre Na,0 e K,O em sddicas, transicionais,
potassicas e fortemente potassicas.

As rochas peralcalinas tipo traquitos e riolitos sao aquelas
que apresentam razoes molares entre alcalis e alumina maiores
que a unidade de acordo com o método de Macdonald (1974),
ou seja, (Na,0 + K,0)/ ALO,> 1 (indice de agpaicidade, ou
“Indice agpaitico” — “agpaitic index”’, AI). No caso delas, pode-
se utilizar o diagrama da Figura 5, que permite discriminar as
rochas comenditicas das panteleriticas em fungao do conteudo
de ferro total (expresso em FeO) vs o conteudo de alumina.

21
0 10.98; 19
1o - ALO5 (%)
17 I” Traquito comenditico
Riolito comenditico
15 | (= comendito)
13 |
11 |-
Traquito pantelleritico
or Riolito pantelleritico
(= pantellerito)
7
5
0.45; 5
3 Ferro total como FeO (%)
| ] | | | | | ] | | |

2 4 6 8 10 12

Figura 5. Diagrama de classificacdo das rochas peralcalinas
Macdonald (1974). Note que o ferro total se calcula na forma:
FeO,,, = FeO + 0,9 x Fe,0,.

Tabela I. Nomenclatura de rochas particulares definidas
para contetido de silica, alcalis, MgO e TiO,.

% SiO, Na,O+K,O MgO TiO,
Picrito 35-53 1-2 >18 -
Meimekito  35-53 0-1 >18 > 1
Komateito  35-53 0-1 > 18 <1
Boninito 53-65 0->2 > 8 <0,5

Classificacao R1-R2 (ou de De La Roche)

Esta classificacdo das rochas magmaticas se baseia
nas proporcdes dos cations que expressam a composi-
¢do da rocha. As vantagens que residem em tal sistema
se traduzem em: a) utilizar todos os elementos maiores
presentes; b) ser um esquema geral que pode representar
todos os tipos de rochas; c¢) as composi¢des quimicas dos
minerais poderem ser reproduzidas no diagrama e, por-
tanto, ser possivel comparar a “classificacdo modal” com
a composi¢do quimica.

Geol. USP, Sér. didat., Sao Paulo, v. 4, p. 3-73, Novembro 2015
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Figura 6. Diagrama de classificacdo de acordo com
De La Roche (1980). R1 e R2 (em atomos x 1000) séo
respectivamente: R1 =4 Si—11 x(Na+K) -2 x (Fe + Ti) e
R2 = 6Ca + 2Mg + Al.

E requerido o calculo de R1 e R2 (veja legenda da
Figura 6) e, uma vez que as andlises quimicas das rochas
sdo expressas em O0xidos %, ha a demanda da transformagao
dos 6xidos em elementos. O resultado deve ser multiplicado
por 1.000, como ¢ previsto pelo esquema de classificagdo.
Apresenta-se em seguida um simples programa adaptavel a
um microcomputador para o calculo de R1 e R2 (Tabela II):

Tabela Il. Continuacéo.

170 S=H*32.27
180 T=K*21.23
190 U=4"L-11%(S+T)-2*(O+P*"M)

200 V=6"R+2*Q+N

210 PRINT “‘R1="U
220 PRINT “R2="V
230 GOTO 10

Atitulo de exemplo, considere uma rocha com a seguinte
composicao (Baker, 1982) expressa em % do peso de 6xidos:

Si0,=50,03; TiO,= 0,84; ALO,= 15,71; Fe,0,=2,92;
FeO =8,83, MnO =0,27, MgO =7,73; CaO = 11,95; Na,0
= 1,47, K,0=0,24; P,O,= 0,09.

Com esses dados, calculam-se R1 =2.412 ¢ R2=1.970.
Portanto, a rocha corresponde a um toleito (ou gabro), com
base no diagrama de classifica¢do. Note que Mn e P ndo sdo
levados em conta no célculo.

NORMAS CIPW E CALCULO RELATIVO

Trata-se de um sistema convencional de representagdo
das analises quimicas das rochas magmaticas na forma de
associacdes de minerais de referéncia e, portanto, com com-
posi¢do quimica ideal e invaridvel. Tal sistema leva o nome
das iniciais dos quatro petrografos norte-americanos que o
idealizaram e propuseram: C. W. Cross, J. P. Iddings, L. V.
Pirsson e H. S. Washington. A norma CIPW ¢ independente
da composi¢do modal da rocha e os constituintes mineralé-
gicos normativos sao expressos em peso percentual. O pro-
cedimento de calculo ¢ fixado rigorosamente, segundo linhas
gerais que podem ser encontradas em Johannsen (1939) e
que serdo expostas novamente neste material. Programas
para os calculos normativos podem ser encontrados por
meio do Google, por exemplo, digitando CIPW NORMS
(EXCEL Spreadsheet) - Faculty Web Directory.

No céalculo normativo sdo utilizados apenas os 6xidos
de onze elementos, para os quais os pesos moleculares (por
“grama’) sdo os seguintes:

SiO, = 60,0843; TiO, = 79,8988; AL,O,= 101,9613;
Fe,O0,= 159,6922; FeO = 71,8464; MnO = 70,9374;
MgO = 40,3044; CaO = 56,0794; Na,O = 61,9789; K,O
=94,196; P,O_= 141,9445

Os compostos usados para o calculo da norma CIPW se
encontram na Tabela 3.

Como as andlises quimicas das rochas (efetuadas com o
método de fluorescéncia de raios X) geralmente sdo expres-
sas sem especificacao do ferro como bivalente ou trivalente,
o primeiro problema que surge ¢ aquele do estado de oxi-
dag@o do sistema que possa resolver a parti¢ao do ferro.

Tabela Il. Simples programa adaptavel a um
microcomputador para o célculo de R1 e R2. (continua...)
10 INPUT “Si0, = “A
20 INPUT “TiO, ="B
30 INPUT ‘ALO, =" C
40 INPUT Fe,0,="C
50 INPUT “FeO =" E
60 INPUT “MgO =“F
70 INPUT “Ca0=“G
80 INPUT “Na,0="G
90 INPUT ‘KO="G
100 L=A*16,64
110 M=B*12,52
120 N=C*19,62
130 0=D*12,52
140 P=E*13,92
150 Q=F*24,80
160 R=G*17,83
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Le Maitre (1976) propds que, para cada particao que deva
ser realizada entre FeO e Fe,O,, caso tenha sido determi-
nado somente o ferro total, deve-se levar em conta a razdo
de oxidagdo [(Ox = FeO / (FeO + Fe,0,)] da rocha. Ox
pode ser calculado por duas equagdes de regressao linear
(Le Maitre, 1976) validas para as rochas vulcanicas e plu-

tonicas, respectivamente:

Ox = 0,93 - 0,0042 SiO, - 0,022(Na,0+K,0) para as

rochas vulcanicas (12.962 analises) (1)
Ox = 0,88 — 0,0016 SiO, - 0,027(Na,0+K,0) para as
rochas plutonicas (9.604 andlises) 2)

O célculo de FeO € Fe O, requer a resolugdo de um sis-
tema de duas equagdes com duas incognitas, sendo FeO =
0,9 x Fe O, e Fe,0, = FeO x 1,111:

FeO, = FeO +Fe,0, % 0.9

Ox =FeO/ (FeO + Fe,0,),

onde:

FeO=FeO_ /[1+0.9x(1-0x)/0x], e

Fe,0, = (FeO,, — FeO) x 1,111

Exemplo:

Dada uma rocha vulcénica com SiO, = 53,63%,
(Na,0+K,0) = 15,63% e FeO,_ = 3,84%, obtém-se:

Ox = 0,36, FeO = 1,48% e Fe,0, = 2,62%.

Tabela 3. Compostos minerais usados no célculo da norma
CIPW, relativas simbologia e pesos moleculares. (continua...)

Mineral Sigla Férmula Mc::zﬁlar
Grupo Sialico
Quartzo Qz SiO, 60,09
Corindon Crn AlLO, 101,96
Zircao Zm Zr0, SO, 183,30
Ortoclésio Or K,0Al,0, 6Si0O, 556,64
Albita Ab Na,OAl,O, 6SIO, 524,42
Anortita An CaO AlLQ, 2Si0, 278,20
Leucita Let K,0Al,0, 4Si0, 436,38
Nefelina Ne Na,OAI,O, 2Si0, 284,10
Kaliofilita Kp K,0Al,0, 2Si0, 316,32
Halita HI NaCl 58,44
Thenardita Thn Na,0S0, 142,04
Carbonatode  Nc Na,0CO, 105,99
sodio
Grupo femico
Acmita Acm  Na,OFe,0,4Si0, 461,99
Metassilicato Ns Na,0SIiO, 122,06

de sdédio

Tabela 3. Continuacao.

. . . Peso
Mineral Sigla Férmula Molecular
Metassilicato Ks K,OSIO, 154,28
de potéassio
Diopsidio Di CaOMgO2Si0, 216,55
CaOFe02Si0, 248,09
Wollastonita Wo Ca0sSio, 248,09
Enstatita En MgCSiO, 100,39
Hiperesteno Hyp
Ferrosilita Fs FeOSIO, 131,93
Forsterita Fo 2MgSiO, 140,70
Olivina ol
Faialita Fa 2FeSiO, 203,78
Ortossilicato Cs 2CaCsSio, 172,24
de Calcio
Magnetita Mag FeOFe,O, 231,54
Cromita Chr FeOCr,0, 223,84
llmenita lim FeOTiO, 151,75
Hematita Hem Fe, O, 159,69
Titanita Ttn CaQTiO,SiO, 196,06
Perovskita Prv CaOTio, 135,98
Rutilo Rt TiO, 79,90
Apatita Ap 3(8Ca0P, 0 )CaF,  1008,63
Fluorita Fl CaF, 78,08
Pirita Py FeS, 119,98
Calcita Cal Ca0CO, 100,09

Note que a partilha entre FeO e Fe,O, prova-se titil mesmo
que seja necessario calcular o “nimero de magnésio” (Mg#)
de uma rocha, que esta relacionado a tipologia evolutiva
(quanto mais elevado o Mg#, teoricamente variavel entre
0 e 1, tanto mais primitiva sera a rocha). Este parametro ¢
definido pela razao molar: Mg# = MgO / (MgO + FeO), ou
pela razdo atobmica Mg / (Mg + Fe*").

Exemplo:

Para uma rocha vulcanica com SiO, = 49,71%,
(Na,0+K,0) = 6,26%, FeO,_ = 6,42% e MgO = 6,49 (tra-
quibasalto de Civetta et al., 1979), obtém-se: Ox = 0,583,
FeO =391, Mg# = 0,75.

Finalmente, do ponto de vista da parti¢do da molécula
albitica entre Or e An normativos, de modo a “formar” felds-
pato alcalino e plagioclasio, podem-se utilizar as expressdes
vistas na secao “The feldspar problem”, de Le Maitre (1976):

Feldspato alcalino = Or x T

Plagioclasio = An x T, sendo

T=(Or+ Ab + An) / (Or + An)

Geol. USP, Sér. didat., Sao Paulo, v. 4, p. 3-73, Novembro 2015
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Procedimento para o calculo normativo

1.

As percentagens dos 0xidos das analises quimicas s@o
transformadas em propor¢des moleculares (pela divisao
de cada % de oxido pelo respectivo peso molecular).

apos os afastamentos precedentes e serd necessario satis-
fazer a equagdo:

Xty=z,

com x e y correspondendo a MgO e FeO, respectiva-
mente. Sera utilizada uma quantidade de SiO, igual ao

2. MnO (e eventualmente NiO) ¢ adicionado ao FeO; BaO dobro do CaO disponivel.

e SrO sdo adicionados ao CaO. 9. Se o CaO ainda estiver em excesso, forma-se a wollas-

3. Cria-se apatita (Ap) associando ao P,0O, disponivel tonita (Wo) utilizando-se uma mesma quantidade de
uma quantidade de CaO equivalente a 3,33 P,O,, ou Si0,. Se MgO e FeO estiverem em excesso, forma-se
0,33 F e 3,00 PO se o fluor estiver presente na ana- hipersténio (Hyp) utilizando-se uma quantidade de SiO,
lise. Se Cl, e SO, estiverem presentes, cria-se, usando = MgO + FeO.
as quantidades apropriadas de Na,O, halita (HI) e the-
nardita (Thn), respectivamente. Se o S estiver pre-  Balanco da silica
sente, forma-se pirita (Py) com a utilizagdo de uma
quantidade de FeO equivalente a 0,5 S. Um eventual 1. Ap6s atribuigdo da quantidade apropriada de SiO, aos
excesso de F se associa a uma quantidade de CaO silicatos formados, compara-se o nimero de moles uti-
equivalente a 0,5 F, formando fluorita (F1). Cr,O, se lizados com aqueles efetivamente presentes na rocha.
une a uma mesma quantidade de FeO, formando cro- 2. Se ocorrer excesso de SiO,, este serd calculado como
mita (Chr). CaO e CO, se associam para formar calcita quartzo (Qz).

(Cal), mineral considerado fémico quando primario. J& 3. Se existir uma deficiéncia de SiO,, inicia-se uma opera-
0 ZrO, se associa a uma mesma quantidade de silica ¢ao de dessilicatizagdo recuperando a silica dos minerais
para constituir o zircao (Zrn). Caso a rocha contenha subsaturados formados anteriormente, na ordem abaixo
minerais do grupo da cancrinita, Na,O e CO, se asso- relatada.

ciam para formar carbonato de sédio (Nc), conside- 4. Sea deficiéncia de SiO, observada for < 1/2 Hyp, a oli-
rado um mineral do grupo dos sidlicos. vina e o hipersténio estdo presentes simultaneamente.

4. Quantidades iguais de FeO e TiO, se associam para for- Para S = quantidade de SiO, disponivel, M = MgO +
mar ilmenita (Ilm). Se houver excesso de TiO, forma- FeO, x = hipersténio e y = olivina, teremos:
se a titanita (Ttn), mas somente depois da formagao de x+y=S
anortita. Se permanecer um excesso de TiO,, forma-se x+2y=M
o rutilo (Rt). Nesta operagdo deve ser respeitada a razao MgO / FeO

5. Quantidades iguais de K,O e Al O, se associam, formando da rocha.
provisoriamente o ortoclasio (Or) e uma quantidade de SiO, 5. Se a deficiéncia de SiO, (S) > 1/2 Hyp, todo o hipersté-
igual a 6 vezes o K,O disponivel. Se existir um excesso nio ¢ transformado em olivina. Se a deficiéncia de silica
de K, O, calcula-se o metassilicato de potassio (Ks). permanecer, a titanita (Ttn) se transforma em perovskita

6. A sobra de aluminio apds a formacao de Or ¢ utili- (Prv) e subsequentemente se inicia a dessilicatizagao dos
zada para a formagdo de albita (Ab), na qual SiO, ¢ feldspatos.
somada na propor¢ao de 6 vezes o 6xido com menor 6. Se, no entanto, a deficiéncia de silica (S) < 6 Ab (albita),
namero de moles. Se Al,O, exceder a soma Na,O + forma-se nefelina (y) e albita (x) de acordo com o seguinte
K,O, forma-se anortita (An) associando-se a mesma sistema, para o qual S ¢ a silica disponivel e N ¢ a quan-
quantidade de CaO ao dobro de SiO,. Se Al O, exce- tidade de Na,O disponivel:
der o CaO, calcula-se o corindon (Crn); se o CaO 6x +2y=S
estiver em excesso, ele sera mantido para os fémicos. x+y=N,

Se Na,O resultar em excesso relativamente ao Al,O,, a partir do qual

forma-se acmita (Acm) utilizando-se quantidade igual x=(S-2N)/4

de Fe,0, € 4 Si0,, ou eventualmente silicato de sodio y=(S-6x)/2,

(ns). Nesse caso a rocha ndo apresenta An normativo sendo x e y os moles de Na,O que competem para a
(rocha peralcalina). albita e nefelina, respectivamente.

7. Fe O, se associa a uma mesma quantidade de FeO para 7. Se S <4 ab, toda a albita se transforma em nefelina
formar magnetita (Mag); se o ferro trivalente estiver em (Ne) e em seguida ocorre a dessilicatizagao do felds-
excesso, calcula-se como hematita (Hem). pato potassico, do ortoclasio (x) e da leucita (y), sendo

8. 0 CaO ainda disponivel (“z” na equacao abaixo) junta-se K a quantidade de K,O disponivel, considerando o
a mesma quantidade de MgO + FeO para formar o diop- sistema:
sidio (Di). Nesse caso sera utilizado o FeO disponivel 6x +4y=S
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x+ty=K,
a partir do qual
x=(S-4K)/2
y=(S-6x)/4,
sendo x e y os moles de K O que competem para o orto-
clasio e para a leucita, respectivamente.

8. Se permanecer a deficiéncia de silica mesmo apos as
operagdes precedentes, dessilicatiza-se a wollastonita
e, eventualmente, o diopsidio (Di = Wo + En + Fs),

0|
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OL-ORTOPIROXENITO

OLIVINA WEBSTERITA

N A 7N Cpx
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ORTOPIR. CLINOPIR.

OL-CLINOPIROXENITO

formando a partir da Wo o ortossilicato de célcio (cs)
e a partir da En e Fs, a olivina. No caso mais comum,
em que além da Wo destrdi-se também uma parte do
di, sendo x = diopsidio, y = olivina, z = ortosilicato de
calcio, M = MgO + FeO, C = CaO0, e, geralmente, S =
silica disponivel, a decomposicao requer a resolugao do
seguinte sistema de trés equagdes e trés incognitas:
2x+y/2+z/2=S

x+ty=M
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Figura 7. Classificagcédo e nomenclatura de rochas ultramaficas com base nas proporgoes de olivina (Ol), ortopiroxénio (Opx),
clinopiroxénio (Cpx), piroxénio (Px) e hornblenda (Hbl) (Streckeisen, 1973).
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Figura 8. Classificacéo das rochas gabroides que contém hornblenda (Hbl) e Orto + clinopiroxénio (Px).
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x+z=C,

a partir do qual pode-se obter: z=2C - S.

Se, no entanto, a Wo for suficiente para neutralizar a
deficiéncia de silica, somente o Cs serd produzido a
partir da Wo, que pode permanecer em parte na norma,
enquanto o Di permanece invariado.

9. Raramente a subsaturacao de silica pode ser ainda
maior que nas operagdes ilustradas precedentemente.
Neste caso, apds a transformacao total do diopsidio em
Cs e Ol, forma-se kaliofilita (Kp) a partir da leucita.

Usando K = K, O disponivel, S = “déficit” em SiO,, x
= leucita e y = kaliofilita, a partir das equagdes: 4x +
2y=S e x+y=K, obtém-sex=(S-2K)/2ey=
(4K -S) /2.

10. Uma vez calculadas as componentes normativas, pro-
cede-se ao calculo das percentagens em peso, multipli-
cando o numero de moles obtido pelos pesos molecu-
lares dos varios minerais virtuais.

No Apéndice (Tabela AI) sdo propostos dois exercicios
completos sobre os calculos normativos descritos.

9 P(GPa)O

15 Fases de
alta pressao

20

2000
|

3000
T

5

- -200

-400

—-600

Figura 9. Diagrama P-T representando o zoneamento do manto superior. P, plagioclasio, Sp, espinélio, Gr, granada (Wyllie, 1981).

CLASSIFICAGAO DAS ROCHAS ULTRAMAFICAS

As rochas plutdnicas ultramaficas sdo classificadas com
base em seu conteudo de minerais maficos, isto ¢, olivina,
ortopiroxénio, clinopiroxénio, hornblenda (biotita, flogo-
pita) e subordinados, isto ¢, granada, espinélio, plagioclasio.

A essas, podem-se adicionar também as rochas gabroi-
des — com plagioclasio + ortopiroxénio + clinopiroxénio
+ olivina + hornblenda (+ biotita + granada + espinélio) >
95% e opacos < 5%.

Os relativos diagramas de classificacdo sdo apresenta-
dos nas Figuras 7 e 8.

Notas de petrologia do manto

Posto que a composi¢cdo mineraldgica média do manto
superior ¢ de 60% de Ol, 35% de Opx, 5% de Cpx, mais
uma fase aluminifera, ¢ evidente que tal composi¢do cor-
responde ao campo dos lherzolitos (Figura 7).

A fase aluminifera presente ¢ condicionada pela pres-
sao (profundidade) a que foi submetido o peridotito.
Consequentemente, os peridotitos se subdividem em peri-
dotitos a plagioclasio (profundidade < 30 km), peridotitos
a espinélio (profundidade entre 30 e 80 km) e peridotitos a
granada (profundidade entre 80 e 400 km; Figura 9).

Como exemplo, na Tabela 4 encontram-se as composi-
¢des de um lherzolito a espinélio e das fases coexistentes,
além do resultado do balango de massa (para o ultimo, veja
programa anexo no Apéndice IIT). Na Tabela 5 encontram-se
as estimativas da composi¢do “primitiva” do manto supe-
rior e as composi¢oes dos peridotitos do manto utilizadas
nos experimentos.

Destaca-se que os peridotitos naturais ou apresentam com-
posicdes semelhantes a estimativa da composi¢ao primitiva
e sdo definidos peridotitos férteis, ou apresentam compo-
sigoes empobrecidas em elementos fundiveis (CaO, Al O,,
TiO,, Na,0) e enriquecidas em MgO (NiO, Cr,0,) e sdo defi-
nidos peridotitos empobrecidos, refratarios ou residuais.
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Tabela 4. Composicao de um xendlito do manto (WR), das fases presentes (analises por microssonda; De Marchi et al., 1989)
e relativo balanco de massa, que classificou a rocha como Ilherzolito a espinélio.

Amostra:3091 Rocha total Olivina  Ortopiroxénio  Clinopiroxénio Espinélio Balanco de massa

Peso (%)

SiO, 44,68 41,23 56,86 53,25 0,06 SR? = 0,098
TiO, 0,05 - 0,07 0,29 - %

AlLO, 2,56 - 3,33 5,61 56,53 Olivina = 63,83
Cr,0, 0,55 - 0,24 - 12,38 Ortopir. = 23,38

FeO,,., 7,88 9,30 5,80 2,43 10,63 Clinopir. = 10,41
MnO 0,12 0,15 0,13 0,10 0,11 Espinélio = 2,38
MgO 41,37 49,94 33,77 15,40 20,70 Soma = 100,00
CaOo 2,27 0,03 0,49 21,18 -

Na,O 0,10 - 0,05 1,52 - mg# - ==.90
K,0O 0,09 - - 0,83 -

PO, 0,01 - - - -

Soma 99,13 100,05 100,74 100,58 100,41

Tabela 5. A: Estimativa da composicao média do manto primitivo; 1, Hutchinson (1976), 2, Jagoutz et al., 1979, 3, Paime e
Nickel (1985). B: composicdes utilizadas nos experimentos; HK66, Kushiro et al. (1966), Green e Ringwood (1967); Pirdlito
Médio (Ringwood, 1979). Lembra-se que o pirdlito € um peridotito fértil artificial formado de 75% de dunito, misturado com

25% de um basalto toleitico.

A 1 2 3 B HK66 Pirolito Il Pirolito Médio
Peso (%)
SiO, 45,00 45,10 46,20 48,02 45,20 45,00
TiO, 0,09 0,22- 0,23 0,22 0,71 0,20
ALO, 3,50 3,97 4,75 4,88 3,54 3,30
FeOTotal 8,00 7,82 7,70 9,88 8,47 8,00
MnO 0,11 0,14 0,13 0,14 0,14 0,15
MgO 39,00 38,30 35,50 32,35 37,48 38,10
Cao 3,25 3,50 4,36 2,97 3,08 3,10
Na,O 0,28 0,33- 0,040 0,66 0,57 0,40
K,0 - 0,03 - 0,07 0,13 0,03
Liquidos primarios sio magmas produzidos por fusdo  tem-se:
parcial do material do manto, em equilibrio quimico com o Mg#magma =Mg# XK /(K xMg# - —Mg# ).

material-fonte no momento de sua formagao, sem processos

de diferenciagdo que possam ter modificado a composi¢@o

originaria. Sendo que as rochas peridotiticas constituem as

fontes dos liquidos primarios, sua identificacdo se baseia

essencialmente na distribuicao Fe / Mg (ou Ni / Mg) entre

a olivina e o liquido.

Sendo Mg#magma =Mg /(Mg + Fe™)

e o coeficiente de distribui¢do (K) entre a olivina e 0 magma
D olivina-magma - (FCZ+ / Mg)OI / (F62+ / Mg)mﬂgma ~ 0’33

independente de pressao (P) e (T),

Analogamente, o Mg# da olivina em equilibrio com o
magma ¢ calculado pela expressao:

Mg# = Mg# / (K, — K x Mg# + Mg#

olivina magma magma magma)

Por exemplo, sendo o Mg# da olivina = 0,90 (Tabela 4),
o Mg# do magma de equilibrio serd = 0,75.

O conteudo em forsterita (Fo% igual a mMg# x 100)
da olivina do residuo de fusao (peridotito residual) ¢ igual
ao contetido em Fo% de olivina do liquidus do magma

Geol. USP, Sér. didat., Sao Paulo, v. 4, p. 3-73, Novembro 2015

-17 -



Comin-Chiaramonti, P. e Mantovani, M. S.

1200°C 130 °C  140p°C |1500°§ - 1600°C
Y | [} 3 1 \
12 20 28 44
MgO mol %

Figura 10. Diagrama MgO vs FeO (moles catidnicos %) que exibem os campos composicionais (para K, variando de 0,27
a 0,33) dos magmas em equilibrio com Fo da olivina de 94 a 70%. Magmas primarios em equilibrio: komatiitos com olivina
Fo 94%; picritos com olivina de Fo 94 a Fo 90%; basaltos com olivina Fo 90%. Magmas secundarios com olivina Fo < 80%.
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Basaltos Alcalinos
Ol-Ne-normativos

1 atmosfera

Basaltos Tholeiiticos
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Tholeiiticos
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Fo En Qz Fo En Qz Fo En Qz

.....

Figura 11. A: Projecdo do vértice diopsidio (Di) do sistema CMAS com a representacao dos primeiros liquidos (Davis e
Schairer, 1965; Presnall et al., 1979) sob varias pressdes. B: I[dem, porém projetado do vértice An. C: Efeito da presséo na
composicéo dos primeiros liquidos (Kushiro, 1972): o efeito da pressédo desloca o eutético ternario (minimo de fuséo) do
campo dos basaltos toleiticos supersaturados (1 atm.) para o campo dos basaltos alcalinos muito subsaturados (3 GPa).

produzido no processo de fusdo. Lembrando que a olivina
do manto tem uma composicao variavel entre Fo90 (manto
“primitivo”) e Fo94 (manto residual empobrecido), a oli-
vina dos liquidus das fusdes primarias variard dentro do
mesmo intervalo de composi¢ao. Portanto, um magma pri-
mario de origem mantélica deve estar em equilibrio com
a olivina, sendo seu contetdo em Fo* 90% (Figura 10).
Por outro lado, os liquidos primarios em equilibrio com
o manto nao devem ter mg# menor que 0,70 (0,70 < Mg#
<0,86), e magmas com Mg# < 0,70 sdo necessariamente

diferenciados, isto ¢, derivados de magmas primarios por
processos de diferenciagdo magmatica (por exemplo, cris-
talizagdo fracionada).

As provas experimentais de fusdo peridotitica (como
em Davis and Schairer, 1965; Kushiro, 1972; Presnal et al.,
1979) no sistema CMAS (tetraedro Fo-Di-Qz-An) indicam
os resultados do primeiro liquido obtido a varias pressoes
(Figura 11):

(1) a 1 atm, supersaturado em silica, ¢ Qz normativo (se

projeta no campo En-An-Qz, Figura 11);

-18 -
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Petrologia magmatica

(2) a9 kbar, saturado em silica (Hyp normativo e se projeta
sobre a linha de satura¢do En-An);

(3) a pressdes superiores, subsaturado em silica (Ol
normativo).

Nos processos de fusdo do manto, podem-se verificar
duas situagoes:

A) fusdo em equilibrio, na qual o liquido produzido
permanece no sistema com uma composi¢do progressiva-
mente varidvel da composi¢do eutética ternaria, Fo-En-Di,
para a composi¢ao do sistema-fonte inicial;

B) fusdo fracionada, na qual o liquido produzido ¢
continuamente retirado do sistema. Neste caso sdo produ-
zidos magmas diferentes: 1) um magma de composi¢ao
eutética ternaria Fo-En-Di, 2) um magma de composi¢ao
eutética bindria Fo-En, 3) um magma de composi¢ao Fo
(Figura 12).

Um manto quimicamente homogéneo pode originar
uma variedade de tipos de basaltos. Os resultados dos tes-
tes experimentais indicam que por meio da fusdo parcial
de composi¢des peridotiticas “férteis”, representativas do
manto superior, na auséncia de fases fluidas (“condi¢des

CaMgSi,0, (Di)

Tmagma: 1640°C
20 kb

M:

45% Fo +
28% En(B) +
27%Di (A)

Mg,SiO,(Fo)

MgSiO,(En)

Figura 12. Sistema CMAS: variagao da composicao dos liquidos com o aumento do grau de fuséo.

A: Fusao em equilibrio: (1) antes se forma um magma de composicao P; (2) a 30% de fuséo, todo o Di foi fundido e o
solido se deslocou de M a R; (3) prossegue a fusdo de Fo-En, e a composicao do magma varia de P a A, quando toda En
estiver fundida; o sdlido se desloca de R a Fo Fse no intervalo de 10 a 30% de fuséo parcial, onde os quartzo-toleitos se
formam a pressdes mais baixas. Aumentando a presséo e o grau de fusdo, obtém-se magmas picriticos e komatiiticos;
aqui ndo sao obtidos magmas alcalinos, nem a pressdes altas e a baixos graus de fuséo. As linhas tracejadas representam
a porcentagem de magma produzido; as linhas pontilhadas representam o contetdo % de olivina normativa no magma.
Opx out e Cpx out representam o grau de fuséo para o qual essas fases séo completamente consumidas (Jaques e Green,
1980).

B: Resultados das experiéncias de fusdo parcial em lherzolito fértil: a mesma simbologia da figura precedente. A area
mais escura representa as condicdes requeridas para a geragdo de magmas basalticos alcalinos. O campo de formacao
dos magmas toleiticos se expande a pressdes mais elevadas, em relagéo aos dados referentes ao manto empobrecido; o
campo de formagéo dos magmas alcalinos se expande para baixos graus de fusdo parcial e a pressodes elevadas (> 1 GPa);
ao aumentar a pressao e o grau de fusao formam-se magmas picriticos e komatiiticos.

Geol. USP, Sér. didat., Sao Paulo, v. 4, p. 3-73, Novembro 2015 -19 -



Comin-Chiaramonti, P. e Mantovani, M. S.

3 T T 3T T T T = T
55
P (Gpa) P (Gpa) sk
<2 &/ 0%
/
L _B 77 0% -
/ 7 40%,
A Picrito alcalino /£ Pd
2 L 2 // Tholgti
Solido leemmore
17/ //
g ’
Sélido Basalto alcalino
omateito
1 1 -
,—" 7
/
15 //
r . 4 / s .
B LiquidoT AT s Liquido
et /
/. QE
T°C /Tl T°C
0 1 / 1 1 1 0 v 14 1
1200 1400 1600 1200 1400 1600

Figura 13. A: Resultados das experiéncias de fusdo parcial em lherzolito empobrecido: os toleitos formam-se no intervalo de
10 a 30% de fuséo parcial, onde os quartzo-toleitos se formam a pressdes mais baixas. Aumentando a pressao e o grau de
fusdo, obtém-se magmas picriticos e komatiiticos; aqui ndo séo obtidos magmas alcalinos, nem a pressoes altas e a baixos
graus de fusdo. As linhas tracejadas representam a porcentagem de magma produzido; as linhas pontilhadas representam
o conteudo % de olivina normativa no magma. Opx out e Cpx out representam o grau de fusao para o qual essas fases sao
completamente consumidas (Jaques e Green, 1980).

B: Resultados das experiéncias de fusdo parcial em lherzolito fértil: a mesma simbologia da figura precedente. A area mais
escura representa condigdes requeridas para a geracao de magmas basalticos alcalinos. O campo de formacao dos magmas
toleiticos se expande a pressdes mais elevadas em relagéo aos dados referentes ao manto empobrecido; o campo de
formacao dos magmas alcalinos se expande para baixos graus de fusdo parcial e a pressodes elevadas (> 1 GPa); ao aumentar
a pressao e o grau de fusao, formam-se magmas picriticos e komatiiticos.

secas”), podem ser produzidos, em diferentes condicdes No sistema do peridotito com H,O em excesso (Figura
de pressdo e temperatura e com diferentes graus de fusdo 14A), os primeiros liquidos se formam a temperaturas
(Figura 13): inferiores as do sistema “seco” (Figura 13). Os campos de
1) Magmas primdrios basalticos toleiticos (desde quartzo ~ formacgao dos magmas toleiticos, desde supersaturados até
até olivina-hipersténio normativos); subsaturados em silica, se expandem na direcdo das altas
2) Magmas primarios basalticos alcalinos (olivina-nefelina ~ pressdes; adicionalmente, ao longo do solidus e a baixas
normativos); pressdes, podem-se obter liquidos muito supersaturados

3) Magmas primadrios picriticos e komatiiticos (fortemente ~ em silica, do tipo andesitico.
olivina normativos); No sistema peridotito com CO, em excesso (Figura
4) Magmas primarios picriticos alcalinos (fortemente oli- 14B), os primeiros liquidos se formam a temperaturas
vina-nefelina normativos); levemente inferiores as do sistema “seco” (Figura 13),
5) Magmas primarios picriticos toleiticos (fortemente oli- e na direcdo de pressdes menores hd uma expansdo dos
vina-hipersténio normativos). campos de formacao dos magmas subsaturados em silica.
Conforme aumenta a pressao, os magmas alcalinos sub-
Composicao dos liquidos experimentais nos saturados se estabilizam: a pressdes “médio-baixas”, sdo
sistemas peridotiticos + vapor (H,0, CO, ou Ne-Ol normativos; a pressdes mais elevadas (> 15 kbar)
H,0+CO,, em excesso ou em falta) obtém-se magmas fortemente subsaturados em silica, com

melilita modal e larnita normativa; finalmente, a altas
Os sistemas estao esquematicamente ilustrados na  pressoes, ao longo do solidus aparecem magmas muito
Figura 14. enriquecidos em CO,, do tipo carbonatitico.
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Petrologia magmatica

Os dados experimentais demonstram que podem-se pro-
duzir por fusdo parcial de composigdes peridotiticas férteis,
representativas do manto superior, na presenca de vapor (ou
H,0, ou CO,, ou H,0 + CO,), em condi¢des normais ou na
presenca de metassomatismo soédico ou potassico, em dife-
rentes condigdes de pressao e temperatura e graus de fusao:
(a) magmas primarios do tipo andesitico (Qz normativos);
(b) magmas primarios alcalino-basalticos (Ol-Ne normativos);
(c) magmas primarios fortemente subsaturados em silica

e alcalinos (melilita e larnita normativa, basanitos e

nefelinitos);

P kb Basaltos alcalinos
Ne-Ol normativos) q
40— /
PICRITOS
30~
20|—
10—
PICRITOS
T°C
|
800 1200 1600

40

30

20

(d) magmas primarios muito subsaturados em silica e potds-
sicos (magmas potassicos e ultra potassicos, leucititos);

(e) magmas primarios kimberliticos;

(f) magmas primadrios carbonatiticos.

Adicionalmente, experimentos recentes sobre a fusdo
de um manto “fértil” confirmam que os basaltos alcalinos
sdo favorecidos pelas altas pressdes e baixos graus de fusao
(Kushiro, 2001).

O grafico da Figura 15, em que estdo referidas as rela-
¢des entre geotermas e o solidus em condigdes de deficién-
cia de fase vapor, indica que em ambiente oceanico um

I~ ,% Fusos
.’E carbonatiticos
5
=)
& ’E /
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Fusos alcalinos
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Figura 14. A: Quadro esquematico dos magmas obtidos experimentalmente no sistema peridotito-agua em excesso.
B: Quadro esquemético dos primeiros magmas obtidos experimentalmente no sistema peridotito-CO, em excesso.
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Figura 15. A: Sistema P-T peridotito-vapor (H,0 + CO,, em falta), no qual s&o evidenciadas as relagbes e as interferéncias
entre a curva do solidus (H,0-CO,) e as geotermas (oceanica, continental e intermediéria). Inclusdo: diagrama ternario presséo-
temperatura-grau de fusao indicando os tipos principais de magma que podem ser produzidos (Kushiro, 2001).
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anfibolio-carbonato-peridotito pode fundir, dando lugar a
basanitos e nefelinitos (ponto 1 da Figura 15); em ambiente
de plataforma continental, a fusdo pode ser verificada em
condigdes de alta pressao, no campo de estabilidade do dia-
mante, dando lugar a magmas kimberliticos, lamproiticos e
carbonatiticos (ponto 3 da Figura 15); em ambiente “inter-
mediario”, enfim, podem ser produzidos magmas nefeliniti-
cos, leucititicos, meliliticos, carbonatiticos e ultrapotassicos.

TRANSPOSIGAO DOS DADOS NORMATIVOS
NOS DIAGRAMAS DE FASE DE INTERESSE
PETROLOGICO

Sistema Ne-Fo-Qz

Um sistema importante ¢ constituido de nefelina-fors-
terita-quartzo (Ne-Fo-Qz), que forma a base do “tetraedro
basaltico” de Yoder e Tilley (1962; Figura 16). Esse sistema é
caracterizado por duas linhas de conjugacao, Fo-Ab e Ab-En,
das quais somente a primeira constitui uma barreira térmica
(Figura 16A). Sao aqui distinguidos um plano de saturacao
em silica (Di-Ab-En, ou clinopiroxénio-plagioclasio-hipers-
ténio) e um plano de subsaturag¢@o (Di-Ab-Ol, ou clinopiro-
xénio-plagioclasio-olivina); assim se formam trés volumes
tipicos de rochas subsaturadas (Ne normativas), saturadas (Ol
e Hyp normativas) e supersaturadas com quartzo normativo

(Figura 16B). Isso significa que os liquidos inicialmente sub-
saturados em silica, cuja composi¢ao se projeta no subsistema
Fo-Ab-Ne, por cristaliza¢do fracionada originam liquidos resi-
duais pobres em minerais fémicos (aqui representados pela
olivina) e ricos em albita e nefelina. De fato, o ponto minimo
térmico ¢ aqui representado pelo eutético ternario O, que se
encontra nas proximidades do eutético binario Ne-Ab (Figura
17A). Os liquidos cuja composi¢ao se projeta no subtridngulo
Ab-Fo-En terminam a cristaliza¢do, se em condi¢des de equi-
librio, no ponto H; ou no ponto / (eutético ternario enriquecido
em silica e plagioclasio e extremamente pobre em fémicos),
se em condi¢oOes de cristalizagdo fracionada.

A alta pressao, a configura¢ao do diagrama muda com o
desaparecimento do plagioclésio, substituido por um piro-
x€nio sodico, de acordo com a reagao:

NaAlSi,O, — NaAlSiO, + SiO,
Albita (Ab) — Jadeita (Jd) + Quartzo (Qz)

A barreira térmica Fo-Ab, que a baixa pressdo separa
as composicdes nefelina normativas (alcali basaltos) das
hipersténio e quartzo normativos (toleitos), desaparece a
alta pressao (Figura 17B).

O incremento de pressdo em condic¢des anidricas deter-
mina um deslocamento significativo da curva de coexis-
téncia Fo-En e do ponto invariante f (Figura 17C), que se
desloca da area Qz normativa a baixa pressdo, passando
pela zona Hyp normativa a pressao intermedidria, até a

Fo

Cpx
X Cpx P
I
Olivina- ||
basaltos ||
I
: basaltos
1 hipersténicos
l a
: Quarzo
| .
| Pl tholeiitos 0z
Pl )
Opx Opx
Olivina
tholeiitos

Figura 16. A: Tetraedro basaltico de Yoder e Tilley (1962). Di, diopsidio; Fo, fosterita; Ab, albita; En, enstatita; Qz, quartzo. Os
sistemas Di-Fo-Ab e Di-Ab-En costituem os planos criticos de subsaturagcéo e de saturagéo em silica, respectivamente. B:
Classificagdo normativa dos basaltos para o mesmo tetraedro de Yoder e Tilley.
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Petrologia magmatica

zona Ne normativa a alta pressdo. Tais variacdes indicam
que sistemas inicialmente Hyp normativos (composicdes
olivino-toleiticas) podem originar, por fracionamento,
liquidos supersaturados a baixas pressdes e subsaturados
a altas pressoes.

Analogamente, fontes solidas, que se projetam no tetrae-
dro Jd-Ab-Fo-En, podem gerar por fusao parcial liquidos
supersaturados ou saturados a baixa pressao, mas sempre
subsaturados a alta pressdo. Portanto, os magmas alcalinos
Ne normativos podem representar liquidos que se forma-
ram a profundidades maiores que as dos magmas toleiti-
cos. Observa-se ainda que uma mesma fonte pode produzir

Mg,Sio,

liquidos bem diferentes ao se mudarem as condi¢des de
fusdo e que um mesmo magma pode gerar produtos forte-
mente contrastantes se submetido a uma evolugao polibarica.

Lembre-se que as relagdes de fase examinadas se
expressam em condi¢des anidras. Se uma fase volatil
estiver presente, elas serdo drasticamente diferentes.
Por exemplo, a alta P, no sistema Di-Fo-Qz havera
um aumento sensivel do campo de estabilidade da oli-
vina, que empurrard o ponto H (Figura 17C), ainda no
campo supersaturado. Se o CO, estiver presente, o forte
efeito estabilizador deste componente volatil nos mine-
rais mais polimerizados produzird uma notavel redugao

A

En Cr
Sp

H
Cg Ne= 9] Ab. ] Tr
NaAISiO, NaAlSi;O; NaAlSi,0,

Si0,

Fo En Q

Figura 17. A: Sistema NaAISiO,-SiO,-Mg,SiO, a uma atmosfera (Schairer e Yoder, 1961). Spl, espinélio; Cg, carnegeita; Nph,
nefelina; En, proto enstatita-enstatita, Trd, tridimito, Crs, cristobalita. Q, H, I, pontos eutético (vide texto). B: Variagao das linhas
de conjugacéo no sistema Fo-Q-Ne na passagem de baixa pressao (1 atm) para alta pressao (30 kbar). C: Mudanga das
linhas de coexisténcia Fo-En e do ponto invariante H (Figura 17A) para diversas pressdes, em condi¢goes anidras (Yoder, 1976).

SiO,

Olivina

Mg,SiO,

Fe,SiO,

Figura 18. Sistema SiO,-Mg,SiO,-Fe,SiO, a uma atmosfera (Bowen e Schairer, 1935). Px, piroxénio; Crs, cristobalita; Trd,
tridimito. P, peritético binario olivina-piroxénio; R, ponto de reagéo; e,, eutético binario enstatita-silica; e,, eutético binario

ferrosilita-fayalita (vide texto).
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do campo de estabilidade da olivina com vantagem do
piroxénio, favorecendo liquidos fortemente subsatura-
dos na fusdo parcial.

A adigdo de Fe aos sistemas examinados comporta uma
notavel complicacdo nos diagramas de estado.

Uma avaliagdo relativa a presenca de Fe em relacdo aos
principais minerais fémicos das rochas pode ser efetuada
pelo sistema Mg SiO -Fe SiO -SiO, (que pode ser conside-
rado ternario, se forem omitidas as pequenas quantidades
de Fe*" presentes mesmo para uma baixissima fugacidade
de oxigénio).

Entre forsterita e fayalita e entre enstatita e ferrosilita
subsistem relagdes de solucao solida. Entretanto, a forsterita
nao ¢ estavel a baixa pressdo, e em seu lugar tem-se uma
fase da silica e olivina ferrifera. Consequentemente, tem-
-se uma limitada extensdo do campo primario do piro-
xénio, que ¢ caracterizado por fusdo incongruente nos
termos ricos em Mg e por fusdo congruente nos termos
intermediarios.

A linha de coexisténcia olivina-piroxénio se inicia em
um ponto peritético binario P e termina no ponto de reagao
R (Figura 18). O sistema evidencia que a relagdo de reacao
entre olivina e piroxénio permanece também com a adi¢@o
de ferro, e que héd incompatibilidade entre a olivina mag-
nesiana e intermedidria e uma fase da silica. Note que tal
incompatibilidade nao subsiste para os termos fayaliticos,
de acordo também com as observagdes petrograficas que
indicam a fayalita presente, por exemplo, em granitos e
pegmatitos (vide Stephenson e Hensel, 1978).

Notas de termometria em olivina e piroxénios
Olivina

A olivina ¢ uma fase de cristaliza¢do primitiva nos
liquidos basalticos de diferente composi¢do, como obser-
vado na natureza e determinado nos estudos experimen-
tais (Bowen e Schairer, 1935). A temperatura de cristali-
zagdo (em graus Kelvin ou Celsius) da olivina presente
em liquidos basalticos pode ser obtida por calculos sim-
ples baseados essencialmente em componentes elemen-
tares compativeis com a olivina (Roeder e Emslie, 1970;
Leeman e Scheidegger, 1977).

A temperatura da olivina presente nos liquidos basalti-
cos (°K), de acordo com Roeder e Emslie, que utilizam o
coeficiente de distribui¢do Fe-Mg (K,) entre a olivina e o
liquido, ¢ obtida pela relacao:

T (°K) = 3.740 / [1,87 + log,, (X', / Ytiauido )],

onde X e Y sdo as fragdes molares % de olivina e liquido,

Amostra 257(B167) de Piccirillo e Melfi (1988):
Calculados X =44,39 e Y = 8,23, obtém-se uma tempera-
tura de 1.164 °C.

Leeman e Scheidegger (1977), a partir de consideragdes
analogas, levam em conta também o Mn, Co e Ni, resul-
tando na seguinte relagao:

T (°K) =A/ (log D — B),

onde D = (% oxido*™) / (% 6xido i) ¢ A ¢ B sdo

definidos pelos 6xidos respectivos na Tabela I11:

Tabela Ill. Valores A e B para o célculo do termdmetro
olivina-liquido basalticos.

A B
Fe 9016(+425) -5,46(+0,27)
Mg 8916(+477) -4,29(+0,30)
Mn 12184(x426) -7,96(+0,29)
Co 9676(+316) -5,23(+0,20)

Ni 13160(:824) -6,18(+0,53)

Considerando sempre o exemplo precedente (amostra
257; olivina, %: FeO = 44,49, MnO = 0,84, MgO = 20,57,
rocha hospedeira, FeO = 10,34, MnO = 0,17, MgO =4,59),
obtém-se: DF°=4303, DM*=4,941, DM¢=4,303, dos quais
se calculam as temperaturas de 1.030, 1.002 e 1.038 °C,
respectivamente.

Piroxénios

Kretz (1982), com base nas consideragdes de que a com-
posi¢do quimica dos piroxénios pode ser atribuida a reacdes
de trocas que determinam o contetdo de Ca e a razio rela-
tiva Mg / Fe?* dos minerais, e nos dados sobre as compo-
sicdes do piroxénio calcico associado ao ortopiroxénio ou
a pigeonita, combinados com os resultados experimentais,
propde as seguintes equagdes termomeétricas:

Para o clinopiroxénio rico em Ca:

Para temperaturas > 1.080 °C:

T (°K) = 1.000 / [0,468 + 0,246X“>™ — 0,123log (1 —
2A)1 ()

Para temperaturas < 1.080 °C:

T (°K) = 1.000 / [0,054 + 0,608X* — 0,304log (1 —
2A)1 (2)

Inserindo também o piroxénio empobrecido em calcio
(ortopiroxénio ou pigeonita):

T (°K) =1.130/ [log K, + 0,505]
(©))

sendo:

(+ 60 °C)

respectivamente. X =Fe¥ / (Mg + Fe*) e A= Ca/ (Ca + Mg + Fe*)
Exemplo: no clinopiroxénio rico em célcio, e
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K= [XOP/ (1 = X)]/ [XP/ (1 = X)] o coeficiente
de distribuicao entre o piroxénio empobrecido em calcio
e o piroxénio enriquecido em calcio.

Exemplo:
Dados:
Ortopiroxénio: Fe?* 0,423, Mg 1,480 ¢
Ca-Clinopiroxénio: Fe** 0,179, Mg 0,840, Ca 0,707,
obtém-se: X*=0,1756, A= 0,4096, X°*=0,2223, K |
= 1,342, e podem ser calculadas as temperaturas:
T°C=1.113; (1)
T°C =1.196; 2)

T°C = 1.143. 3)
Termobarometria de puros piroxénios

Mercier (1980, p. 33-35), considerando os pardmetros
termodinamicos aplicados as solubilidades do calcio e do
aluminio, obtém estimativas de temperatura e pressao inde-
pendentes para o ortopiroxénio e o clinopiroxénio coexis-
tentes em peridotitos de facies espinélio e granada e relata o
esquema completo de céalculo. Os dados a serem introduzidos
sdo aqueles de Al(tot), Cr, Fe(tot), Mn, Ca e Na expressos
em fragdes atomicas relativos a 6 oxigénios nas féormulas dos
piroxénios. Seguem os procedimentos de calculo.

Tabela IV, Programa de célculo para a termobarometria de piroxénios,

Facies espinélio:

Diopsidio
10 INPUT  “Al=";Q
20 INPUT  “Cr=";R
30 INPUT  “Fe=";S
40 INPUT  “Mn="T
50 INPUT  “Mg=";U
60 INPUT  “Ca=";V
70 INPUT  “Na=";Z
80 W=V/(V+U+S+T)
90 A=(Q-2)/2
100 F=R/(Q+R-2)
110 K=(1-2*"W)/(0,667+0,667*W)
120 L=A/(1-A)/((1-1,27*F)"2)
130 D=LOG L* LOG _K-11,2724* LOG_K+2,2595" LOG, (L)+32,371
140 G=((-7537,5* LOG K+61152)/D)-273,16
150 P=(419,76* LOG K-706,14* LOG L+616,61)/D
160 PRINT “T(C)=";G
170 PRINT  “P(Kb)=";P
180 GOTO 10

Facies espinélio:
Enstatita

10 INPUT  “Al=";Q

20 INPUT  “Cr=";R

30 INPUT  “Fe=";S

40 INPUT  “Mn=";T

50 INPUT  “Mg=";U

60 INPUT  “Ca=";V

70 INPUT  “Na=";Z
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Facies espinélio:

Enstatita
80 W=V/(V+U+S+T)
90 A=(Q-2)/2
100 F=R/(Q+R-2)
110 K=6,000*"W/(1-2*W)
120 L=A/(1-A)/((1-2,87*F)A2)
130 D=LOGelL* LOG K-8,6751" LOG K+2,2595" LOG, (L)+24,658
140 G=((-6308,5" LOG K+45449)/D)-273,16
150 P=(851,32" LOG K-706,14" LOG | +299,13)/D
160 PRINT  “T(C)=";G
170 PRINT  “P(Kb)=";P
180 GOTO 10
Facies granada:
Diopsidio
10 INPUT “Al=";Q
20 INPUT “Cr="R
30 INPUT “Fe=";S
40 INPUT “Mn=";T
50 INPUT “Mg=";U
60 INPUT “Ca="V
70 INPUT “Na=";Z
80 W=V/(V+U+S+T-0,18*2)
90 A=(Q-0,57*2)/2
100 F=R/(Q+R-0,57*2)
110 K=(1-2W)/(0,883+0,334*W)
120 L=A*(1-A)*(3,298-1,781*U-0,128"LOG K)/((1-0,71*F)"2)
130 D=LOG, L"LOG K-6,9010"LOG K+2,2595"LOG (L)+29,471
140 G=((-3168,1"LOG _K+53754)/D)-273,16
150 P=(176,43"LOG K-706,14"LOGel-224,56)/D
160 PRINT “TC)="G
170 PRINT “P(Kb)=";P
180 GOTO 10
Facies granada:
Enstatita
10 INPUT “Al=";Q
20 INPUT “Cr=";R
30 INPUT “Fe=";S
40 INPUT “Mn=";T
50 INPUT “Mg=";U
60 INPUT “Ca="V
70 INPUT “Na=";Z
80 W=V/(V+U+S+T)
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Facies granada:

Enstatita
90 A=(Q-2)/2
100 F=R/(Q+R-2)
110 K=11,976*"W/(1-2*W)
120 L=A*(1-A)*(6,004-3,025*"U-0,702 * LOG K-)/((1-0,63"F)"2)
140 D=LOG L* LOG K-6,2079" LOG K+2,2595" LOG,(L)+31,037
160 G=((-83168,1* LOG K+53754)/D)-273,16
170 P=(176,43"LOG _K-706,14" LOG L+264,90)/D
180 PRINT “TIC)=",G
170 PRINT “P(Kb)=";P
180 GOTO 10

Entretanto, no que se refere as facies a granada, € neces-
séario executar antes um calculo do “K” do diopsidio (item
110). ParaK > 0,3785 (Wi, < 0,3220, item 80), K deve
ser recalculado como segue:

Para o piroxénio diopsidico: K = (1 —2 x W) /(0,862 +
0,276 x W)

Para o piroxénio enstatitico: K = 14,493 x W/ (1 —
2 xW)

A titulo de exemplo, na Tabela 6 encontram-se os dados
e os calculos relativos a um par de piroxénios coexistentes
nos xenolitos do manto, facies peridotitica a espinélio (De
Marchi et al., 1988, analise n® 3283).

Tabela 6. Atomos na formula para piroxénios coexistentes num nédulo peridotitico de Nemby, Paraguai Oriental (De Marchi
et al., 1988): as letras se referem aos programas de célculo relatados no texto (vide Mercier, 1980). Note a boa concordancia
dos dados termo-barométricos: T°C = 980 = 25, P (kb) = 20 + 1.

Amostra 3283  Diopsidio 3283C Enstatita 3283C
Atomos Atomos
Si 1,9589 Si 1,9560
Ti 0,0005 Ti 0,0000
Al (Q) 0,0811 W 0,46808 Al (Q) 0,0739 W 0,008828
Cr(R) 0,0268 A 0,02115 Cr(R) 0,0084 A 0,03595
Fe(S) 0,0746 F 0,38784 Fe(S) 0,1536 F 0,10461
Mn(T) 0,0031 K 0,06519 Mn(T) 0,0050 K 0,05392
Mg(U) 0,9297 L 0,083911  Mg(U) 1,7838 L 0,07615
Ca(V) 0,8865 D 64,32 Ca(V) 0,0173 D 51,69
Na(2) 0,0388 G(T°C)  997°C Na(2) 0,0020 G(T°C) 962°C
z 4,0000 P(kb) 19 z 4,0000 P(kb) 21

O sistema feldspatico ternario

A cristalizagdo dos feldspatos pode ser extrapolada pelo
sistema Or-Ab-na, que ¢ uma fun¢do do comportamento no
subsolidus dos trés feldspatos. A miscibilidade total em alta
temperatura entre Ab e An e entre Ab e Or se reduz fortemente
no sistema ternario devido a limitada miscibilidade entre An e
Or (Figura 19). Portanto o solvus dos feldspatos se apresenta
como uma superficie “domica”, truncada no alto pelo solidus.

A interacdo entre solvus e solidus, em funcao da T e da

P, dé lugar a curvas que no plano Or-Ab-An expressam

o limite de solubilidade dos feldspatos; o aumento de P,
produz um rebaixamento das superficies de liquidus e soli-
dus. Como consequéncia, tem-se uma notavel reducao do
campo de estabilidade ternaria dos feldspatos com o aumento
da P, e o decréscimo da temperatura (Figura 20).

Para compreender a cristalizagdo dos feldspatos deve-se
considerar também a superficie do liquidus, além daquela
do solvus: a do liquidus ¢ constituida de duas camadas que
se interseccionam ao longo de uma linha onde estao os pon-
tos em que existe equilibrio entre liquido e dois feldspatos.
A composi¢do de cada uma das trés fases em equilibrio se
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encontra nos vértices de um triangulo cuja disposi¢ao per-
mite controlar o andamento da cristalizagdo.

Por exemplo, na Figura 21, cada uma das trés fases em
equilibrio é representada pelos vértices de um triangulo, cuja
posicao permite controlar o andamento da cristalizagcdo: um
liquido A inicia a cristaliza¢do (quando cruza a superficie do
liquidus) de um plagioclasio rico em An (composi¢do 1 da
Figura 21). A composicao do liquido se deslocara entdo para a
curva E-C que separa os campos primarios de cristalizagdo do
plagioclasio e do feldspato alcalino, seguindo um andamento
curvilineo devido a reagdo continua plagioclasio-liquido (traje-
toria A-B). Em B existir equilibrio entre um plagioclasio com
composi¢ao 2, um K-feldspato com composi¢do 3 e o liquido
B. Sucessivamente, os dois feldspatos mudarao a composi-
¢do, enriquecendo em sddio e “impondo” que o liquido siga
a curva E-C até o ponto F, onde sua tltima gota se encontrara
em equilibrio com os dois feldspatos, de composicdo 4 e 5.

B
L T°C/#” 1 kbar

1200 |
1000
Angoo || Dois Feldspatos
600 |

L Fragio molar

T T R R R R R

An 2 4 6 8 Or

400

Or

Figura 19. A: Superficie do solvus no sistema Or-Ab-An-
H,0, no qual o ponto K representa o ponto critico no sistema
binario Or-Ab, enquanto K’ representa o ponto critico sobre
o solidus no sistema complexo (Yoder et al., 1957). B: Solvus
para a conjugante An-Or (Fuhrman e Lindsley, 1988).

| ‘\%Ol‘

Figura 20. Extensdo da solugao sélida no sistema feldspatico
para diferentes temperaturas. As linhas continuas indicam
as isotermas para 1000 e 1100°C a 1 kbar e 5 kbar, com
0s respectivos pontos criticos (“consolutos”) K’ (Fuhrman
e Lindsley, 1988). As linhas pontilhadas foram extraidas de
Barron (1976).

Figura 21. Andamento esqueméatico da cristalizagédo no
sistema Ab-An-Or a pressdes relativamente baixas (vide
texto e D’Amico et al., 1987).

Note-se que a curva E-C ndo alcanga o conjunto com-
posicional Ab-Or (P ,,,< 5 kbar): C ¢ definido como ponto
critico final e representa no sistema ternario a composicao
do liquido em equilibrio com s6 um feldspato com compo-
sicdo correspondente ao ponto K’ no solidus. Tal situagdo
impde a condicao de que a curva C-E nao pode ser cotética
em toda sua extensdo, dado que no final tem-se uma reacao
entre plagioclasio e liquido para produzir feldspato alcalino.

A variagao no mecanismo de cristalizagdo ¢ obtida quando
a composic¢do do feldspato alcalino passa para o lado sddico
do campo de solubilidade ternaria com relagao a interse¢ao
da mesma curva C-E.

O ponto sobre a curva C-E no qual se passa de um com-
portamento cotético a um peritético ¢ definido como ponto
neutro (N), que assume um significado especial quando
a cristalizagdo ndo se encontra mais em equilibrio, mas
em fracionamento ideal: uma vez alcangado o ponto N, o
liquido abandonara a curva, seguindo uma linha especial,
para alcangar o ponto m do sistema binario (Figura 22).

Em fun¢do das condi¢des P, o, € 0O, verificam-
-se dois casos “notaveis” do ponto de vista petrografico: a
linha especial pode situar-se no campo do feldspato alcalino
(Figura 22A) ou no campo do plagioclasio (Figura 22B).
A posicao diferente da linha especial dependera da locali-
zacdo do feldspato critico em relagdo ao ponto neutro N.

As duas situagdes comportam diferentes caracteres tex-
turais nas rochas derivadas de liquidos evoluidos (traquitos,
sienitos, granitos e riolitos): em alguns casos se observa um
plagioclasio “corroido” e circundado por feldspato potéssico
(textura anti-rapakivi da Figura 23), enquanto em outros se
observa que o feldspato alcalino esta parcialmente corroido e
circundado por oligoclasio (textura rapakivi da Figura 23B).

Enfim, note que ao aumentar a P, sdo comprimidos
tanto o liquidus como o solidus.
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An P 1bar Py, Skbar An
TC
1200 |~ 1 iquido, OF Or
1100 = il —
1000 | 1 feldspato -+ Liquido
900 = Liquido )
200 Abgliq o A
700 1 feldspato /0 |
- 2 ]
feldspatos feldspato
Ab Ab

Ab m K Or

Figura 22. Andamento esquematico do sistema feldspatico a baixa pressdo. K e K’ representam os pontos criticos no
sistema binario Ab-Or e na intersegéo entre solvus e solidus, respectivamente; N, ponto “neutro”; C, ponto critico final; m,
minimo no sistema binario, m-N, percurso do liquido no caso de um fracionamento ideal. Note que no caso A se produz uma
textura tipo rapakivi, enquanto no caso B, uma textura antirapakivi (vide Figura 23). Sendo que a posi¢cao de N ndo é fixa, N e
C podem nao coincidir (Abbott, 1978). Inset: Sistema Or-Ab-H,0 (Morse, 1970).

Ab m Or

dois feldspatos alcalinos cessa, sendo substituida por uma
lacuna de miscibilidade, e a curva C-E sera cotética em

AP, de 5 kbar (sistema binario Or-Ab), o solvus €
interceptado pela superficie do liquidus. Nessas condi-

coes (inserto da Figura 22), a miscibilidade total entre os

toda sua extensao.

Figura 23. A: Feldspato com textura antirapakivi (Nicols x; lado longo = 1 mm). B: Granito rapakivi, com o feldspato alcalino
(rosa) parcialmente corroido e circundado de oligoclésio (Nicols //).

silicatico recalculado na base cationica de modo que X, +
X, PX, X, =1
a Al Si

Termometria de plagioclasio-liquido

Kudo e Weill (1970) e Mathez (1973), fundamentados
na cristaloquimica e na termodinamica, propdem um geo-
termometro com base na composi¢ao do plagioclasio e do
liquido magmatico: em particular para o plagioclasio, assume-
se um modelo de solugdo so6lida ideal de modo que as fra-
¢Oes X, e X,, sejam iguais as respectivas atividades, e um
modelo de solucdo regular para os componentes no liquido

A equacdo resultante ¢ a seguinte:

AT?> —(log )/ 6+ B) T-K®’ =0,

na qual K =12.900, A= X X,/ X X, ,6=X, /
X, =X +X, - X, X, AeBsio dois pardme-
tros termodindmicos variaveis que dependem da pres-
sdo e do termometro considerado (Kudo-Weill e Mathez,
respectivamente).
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Tabela V. Parémetros termodindmicos de Kudo-Weill e
Mathez para termometria de plagioclasio-liquido.

Kudo-Weill Mathez
A B A B
Dry 0,01034 17,24 0,01176 19,01
0,5 kb 0,01105 17,86 0,00987 15,21
1 kb 0,01114 17,67 0,00960 15,76
5 kb 0,0121 12,90

Portanto, os dados a introduzir em um procedimento de cal-
culo serdo simplesmente os pesos em % dos 6xidos do liquido,
0s pesos % em An e Ab do plagioclésio e os pardmetros inten-
sivos K, A e B. Um programa de célculo pode ser o seguinte:

Tabela VI. Programa de célculo para a termometria de
Kudo-WEeill e Mathez.

10 INPUT  “Temperatura °C do plagioclasio=";Z
20 INPUT  “Si02=";A

30 INPUT  “Al203=";B

40 INPUT  “Ca0=";C

50 INPUT  “Na20=";D

50 INPUT  “Ab=";AB

60 INPUT  “An=";AN

65 X=AB/AN

70 E=A/60,09

80 F=B/50,97

90 G=C/56,08

100 H=D/30,99

110 N=E+F+G+H

140 O/E/N

150 P=F/N

160 Q=G/N

170 R=H/N

210 V=LOG,_(O*R/(P*Q))/X)

220 W=((Q+P)-(R+0))*12900

230 Z=((V+17,24)+((V+17,24)7N2 +

4*0,01034*W)A0,5)/(2*0,01034)-273,16
240  PRINT V
242 PRINT W
243  PRINT Z
244 GOTO 10

Nesse caso, obtém-se a temperatura (°C) do plagiocla-
sio “Dry” de Kudo-Weill. Se forem consideradas condi¢des
diferentes, ¢ suficiente substituir na linha 241 os parametros
0,01034 (A) e 17,24 (B) pelos parametros relativos as outras
condigdes (vide tabela relativa aos parametros citados).

Exemplo:

Se for considerado um liquido com (%) SiO, 49,8; ALO,
17,7; CaO 11,3 e Na,O 2,7, e plagioclasio com An 68,98
e Ab 29,04, a temperatura de cristalizagdo (Kudo-Weill,
condicdes anidras) resulta em 1.287 °C; se na linha 241 os
parametros A e B forem substituidos por aqueles de Mathez
(Dry: A=0,01176; B=19;01), obtém-se uma temperatura
de 1.245 °C.

Equilibrio feldspato alcalino-plagioclasio,
plagioclasio-liquido

O geotermometro com base na distribui¢ao da molécula
albitica entre feldspato alcalino e plagioclasio constitui um
dos primeiros exemplos de geotermometria (Barth, 1951).
Com base nisso, Stormer (1975), introduzindo um coefi-
ciente de atividade de Ab no feldspato alcalino, avaliando
sua dependéncia da pressdo, temperatura € composicao, e
mantendo para o plagioclasio um modelo de comportamento
ideal (y,, ,, = 1), introduz uma rela¢do que permite avaliar
a temperatura a cada valor da pressdo, mediante a fracao
molar nos dois feldspatos:

T (°K) = {6326,7 — 9963,2X, ,+ 943,3X2, +2690,2X°,,
+(0,0925 - 0,1458X,, .+ 0,0141X2, .+ 0,0392X", ) P}

(-1,9872 log X,/ X, + 4,6321
~10,815X,, x 7,7345X? . — 1,5512X°, )

Af)

A solucdo grafica da relagdo de Stormer para pressoes
de 1 a 10 kbar ¢ mostrada na Figura 24.

O sistema granitico

O processo da cristalizagdo de rochas graniticas (e rioli-
ticas) pode ser descrito com o diagrama ternario Qz-Or-Ab.
Isso € o “sistema granitico” quando a soma dos trés compo-
nentes normativos supera 80%. O sistema ¢ pseudoternario,
uma vez que o feldspato potassico funde incongruentemente,
dando lugar a leucita + liquido, mas para P, relativamente
alta, o campo da leucita desaparece (Figura 25A). No dia-
grama de estado do sistema granitico a 1 kbar de P, , uma
curva cotética separa o campo de estabilidade de uma fase
dasilica daquela do feldspato alcalino, o qual nessas condi-
¢des ¢ caracterizado por miscibilidade completa no estado
solido entre os dois termos extremos (Figura 25B). Nao existe
qualquer ponto invariante, mas sobre a curva cotética €,-¢,
existe um ponto de minimo térmico para o qual tendem os
liquidos. Por exemplo, o liquido de composicdo 5 da Figura
25 estd em equilibrio com o quartzo e um feldspato alcalino
de composic¢ao 6. Devido a auséncia de um ponto invariante,
o primeiro liquido durante a fusdo parcial ndo necessaria-
mente tem uma composi¢do M; qualquer sistema situado
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Figura 24. Isotermas baseadas no modelo de Stormer (1975) relativas a distribugéo da molécula albitica entre os coexistentes

plagioclasio e feldspato alcalino.

na ligacdo Qz-6 da lugar a uma fase liquida inicial de com-
posicao 5. Devido a miscibilidade total entre os dois felds-
patos, cada sistema que esteja no campo da solugdo sélida

A

Vale térmico

Superficie do
liquidus T

Ab
Ab 123
Figura 25. A e B: sistema Or-Ab-QaP

entre os dois feldspatos segue um percurso curvilineo (por
exemplo, A-4 na Figura 25B) durante um processo de cris-
talizacdo em equilibrio.

D
Q

’Ab Or

oo = 1000 kg / cm? (Tuttle e Bowen, 1958); m e M s&o respectivamente o minimo binario

e ternario; Q-5-6 representa um triangulo que liga a composicao de trés fases em equilibrio. N representa a composigéo do
feldspato alcalino em equilibrio com um liquido de composicao M. “m-D”: vale térmico. C: encontram-se indicadas as curvas

de fracionamento. D: variag&o do minimo do liquidus no sistema granitico com a variagéo de P, ... Os valores de P

o0 (€M Kbar)

sao indicados ao lado da posicéo do minimo (Tuttle e Bowen, 1958; Luth et al., 1964).

Se a cristalizagdo ocorrer como um fracionamento per-
feito, os liquidos terdo percursos relativamente complexos,
alcangando no estagio final o ponto M. Tais percursos, defini-
dos como curvas de fracionamento, sio descritos na Figura
25C. Note que tais curvas convergem em uma regiao termi-
camente deprimida, denominada vale térmico (Figura 25A).

A adigdo de H,0, relativamente soltivel no liquido gra-
nitico, produz importantes variagdes nas relagdes entre as

fases e a extensdo de seus campos de estabilidade (Figura
25D). Aumentando P, ., a composi¢do do minimo M muda,
enriquecendo-se progressivamente em Na, com uma simul-
tanea diminuicao da temperatura do liquido e do solidus.
Entre 5 e 10 kbar, na interse¢ao solidus-solvus ocorre uma
linha cotética de cristalizacdo simultanea de dois feldspatos
alcalinos. Tal linha cruza a outra cotética quartzo-feldspato,
em um ponto de tipo eutético (Figura 25D).
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O sistema petrogenético residual

A cristalizagdo da maioria dos minerais sidlicos pode ser
descrita pelo diagrama nefelina-kalsilita-silica (sistema petro-
genético residual), no qual os dados normativos da rocha mag-
matica sdo traspostos em termos de Ne-Kls-SiO, (Figura 26).
Note que o indice de diferencia¢do de Thorton e Tuttle (1960:
DI=Qz+ Or + Ab + Ne + Lc normativos) esta ligado ao fato
de que os minimos do liquidus do sistema petrogenético resi-
dual representam minimos absolutos nos sistemas naturais
complexos, para os quais tendem todos os liquidos fracionados.

O exame do sistema permite reconhecer dois minimos
terndrios, um “minimo granitico” (silica-feldspatos) e um
“minimo fonolitico” (feldspatos-nefelina). Para pressoes
relativamente baixas, a fusdo incongruente do feldspato
potassico determina uma curva de reagcdo que termina no
ponto de reagdo R (Figura 26).

Note que no sistema a linha Ab-Or constitui uma barreira
térmica. Isso significa que um liquido subsaturado em silica
ndo pode, por um processo de fracionamento, tender para o
minimo granitico. Da mesma forma, um liquido supersatu-
rado ndo pode alcangar o minimo fonolitico.

Sio,
@)

Tridmita

—_—————

L KAISi,0,

——— ———

Carnegeita
Y \

NaAlSiO,

KAISiO,

Figura 26. Diagrama de fase do sistema NaAISiO,-KAISIO -
SiO,-H,O para P= 1 atm, PH,0 = 1 kbar, 2 kbar, 5 kbar
(Gittings, 1979). R = ponto de reagdo € m = minimo ternario
alatm, R em a1l kbar, R” a2 kbar; e = eutético ternario
(porcao subsaturada do sistema).

AP, temum grande efeito nos campos de estabilidade

dos minerais; a leucita, em particular, deixa de ser estavel a
uma P, de 8,4 kbar e demonstra uma dréstica diminui¢do

do proprio campo ja a 2,6 kbar (Scarfe et al., 1966), quando
a fusdo da sanidina incongruente se torna congruente.

Ne Ks

Figura 27. Parte do pentaedro fonolitico com o plano do
feldspato ternario girado no plano Ne-Ks-Silica (Carmichael
et al,, 1974). A figura representa concrescéncias de
nefelina-feldspato alcalino (pseudo leucita: c¢.) nos
complexos alcalinos de Pocos de Calda e de Banhadao
(P-T e quadrados: Comin-Chiaramonti et al., 2009), depois
de Gittings et al. (1980).

Assinala-se, enfim, que em algumas rochas alcalinas a
presenca de concrescéncias de feldspato alcalino e nefelina
com a morfologia da leucita (pseudoleucita, Figura 27) ¢
referida a estabilidade no subsolidus da leucita (quadrados:
Comin-Chiaramonti et al., 2009).

Equilibrio entre 6xidos de ferro e titanio

Os 6xidos de Fe e Ti estdo presentes nas rochas de acordo
com duas séries principais de solugdes solidas, série cubica
magnetita-ulvoespinélio e série hexagonal ilmenita-hema-
tita, que se encontram variavelmente expressas também nos
calculos normativos. Se as duas fases cristalizam simulta-
neamente de um liquido magmatico, o equilibrio para uma
dada press@o resulta fungdo da fugacidade do oxigénio (f,,)
que condiciona o estado de oxidac¢do do sistema e da tem-
peratura, segundo as reagdes:

6Fe, TiO, + O, < 2Fe O, + 6FeTiO,
Usp Mag Ilm

Fe,TiO, + Fe,0, < Fe,O, + FeTiO,
Usp Hem Mag Ilm

onde Usp = ulvoespinélio, Mag = magnetita, [Im = ilme-
nita, Hem = hematita.
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T

Buddington e Lindsey (1964) e Spencer e Lindsley (1981)
determinaram as condi¢des experimentais de equilibrio para as
quais o par magnetita-ilmenita pode ser utilizado como geoter-
modmetro e indicador da fugacidade do oxigénio (Figura 28).

T T T T
600 700 800

-10
i & A A temperatura para magnetita e ilmenita coexistentes ¢
2 calculada pela seguinte relacdo (Spencer e Lindsley, 1981):
2 T CK) = (A1 x WY — A2 x WM +A3 x Wi" + A4 x

@

Wiem  + AH“exch)/ (AT X WUP — A2 x WM+ A3 x Wim
+ A4 x WHem +AS?  — R x log K=),

onde:

R =8,3143 Joules/graus,

AH°_  (variagdo de entalpia) = 27.799 Joules/moles

AS°_ . (dG/dT = =S, com G = energia livre) = 4,1920
Joules/mol-grau, sendo X a respectiva fragdo molar (Tab VII):

T°C

2P Tabela VII. Condicdes experimentais de equilibrio (A1-A4
e K& para o par magnetita-iimenita (Spencer e Lindsley,

Figura 28. Relacdo T-f,-composicdo para pares de 1981)..X = fragbes molares ulvoespinélio (Usp), iimenita (IIm),

coexistentes magnetitas (Mag) — limenita (llm). As areas de hematita (Hem).

cor cinza representam os limites estimados pelo modelo. Al =-3X2 44X -1

O intervalo vazio de miscibiidade entre Mag-Usp (Usp, vsp vsp

ulvoespinélio) &€ aquele calculado pelo modelo relativo as trés A2 = SXzUSD - 2Xep

800 900 1000
| | |

1100
L L I

\

fases Mag-Usp-lim. O intervalo vazio de miscibilidade entre A3 =-3X° +4X, -1

llm-HEM, definido na figura, im-HEM, representa o melhor A4 =13X2 -9X

resultado derivado dos dados experimentais (Buddington e - m

Lindsey, 1964; Spencer e Lindsley, 1981). O circulo indica o KN = (Koo X em) K X21)

resultado do célculo para um par de coexistentes magnetita e

iimenita (Tabela 7). Os pardmetros para as solugdes ideais estdo na Tabela VIIL.

Tabela VIII. Parametros para as solugdes ideais.

WH WS
Wuse_ (T=800°C) = 0 WM (T=800°C) = 0
WU (T<800°C) = 64835 WU (T<800°C) = 60,296
WM (T<800°C) = 20798 WM (T<800°C) = 19,652
Wim = 102374 Wim_ = 71,005
Wren_ = 36818 Wren_ = 7,7714
AH?,, = -8037,1 DS?,, = 10,724

Olivina Clinopiroxénio Ortopiroxénio Espinélio

X 0,50 0,20 0,25 0,05 S, =100

0,00

Ni 6,45 1,0 1,67 4,17

o/l

D

N = 6,45:0,50+1,00,20+1,67
*0,25+4,17+0,05 = 4,051

Analogamente, a fugacidade do oxigénio ¢ determinada por:

log,,f O, = MH + (12log (1 - X, ) — dlog (1 - X+ (1/ RT) x [8X% x (X, — 1) x WU +4X3 x (1-2X, ) *
WM 12X+ (1-X,, ) x WIm_ —6X2 | x (1-2X,,) x WHem )] /2,303,
sendo log, MH = 13,966 — 24,634 / T (°K)

IIm
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Tabela 7. Andlises de magnetita e ilmenita (Comin-Chiatramonti e Gomes, 1996, analises D111, p. 437). Os componentes
(fragbes molares) foram calculados com o método proposto por Carmichael (1967). A1-A4, calculados de acordo com
Spencer e Lindsley (1981), dos quais se obtém a temperatura e a fugacidade do oxigénio.

wt% Magnetita limenita
, Ulvoespinélio T°C:
TiO, 14,45 40,28 04771 1003
Magnetita log. fO
AlLO, 4,73 4,52 0,5229 —81,073 2
[Imenita
Cr,0, 0,66 0,03 0.8492
Hematita
Fe,O, 39,38 21,48 0.1508
FeO 38,11 30,22
MnO 1,19 2,23 Al = 0,226727
MgO 2,91 1,86 A2 =-0,271327
Ca0o 0,04 0,33 A3 = 0,233371
101,27 100,95 4 = 0,465020
TiO,
15 ¢ - Basalto toleity
o]
SA
= &
5
Lherzolita o)
arzburgita Wt' % TiO, Calcio-alcalinos
o 8" Dunitp Residuo - AL—— «—M
0.0 0.2 0.4 0.6 08 MnO x10 P,0,x10

Figura 29. A: Relagdo TiO,-aluminio: as composictes Iherzoliticas representam o manto fértil, enquanto que dunitos e
harzburgitos constituem os residuos refratarios apds a extragdo do magma basaltico por fusao parcial.

B: Os magmas basélticos, em diferentes situacdes ocasionadas pela tecténica de placas, séo diferentes, como demonstra
o diagrama TiO,-MnO-P,0O,: MORB, “basaltos da crista médio-atlantica”; IAT, “Toleitos de arco de ilhas”; CAB, “Basaltos
célcio-alcalinos”; OIA, “Basaltos alcalinos de ilha oceéanica”; OIT, “Toleito de ilha oceanica”. C: Esquema de fracionamento de
magmas basalticos: A: Na,0 + K,O; M: MgO; F: Fe,O, + FeO; (Nelson, 2008).

TIPOLOGIA MAGMATICA E PROCESSOS DE Fusao em equilibrio modal

FUSAO
O modelo prevé que os minerais se fundem nas mesmas

propor¢des relativas ao conjunto sélido (“moda” do sélido =
“moda” do liquido). O magma originado permanece em equili-
brio com o s6lido até a fusdo completa, para possivelmente ser
“removido” (por exemplo, nos graus de fusdo 2, 5, 10, 20%).

As evidéncias geofisicas e geoquimicas indicam que os
magmas de composicao primitiva (isto é, Mg# =66 — 75, Cr
>1.000 ppm, Ni > 400 — 500 ppm) sdo gerados no manto por
processos de fusao parcial de uma composi¢ao lherzolitica,

com harzburgitos e dunitos como residuo (Figura 29A), e
constituem os tipos magmaticos mais comuns. Em fung¢ao
da situagao geodinamica, podem-se identificar varias tipolo-
gias magmaticas (Figura 29 B e C). Destes magmas prima-
rios podem derivar outros tipos de magmas, por processos
de cristalizag@o fracionada, assimilagdo etc. (Figura 28C).
Portanto, para entender a origem das rochas igneas convém
iniciar pela geracdo dos basaltos pelo manto.

Uma vez definidos:
Ci,_ = concentragdo do i-ésimo elemento no liquido,
i, = concentragdo do i-ésimo elemento no solido inicial,
F = % em peso da por¢ao fundida (grau de fusdo),
b\ =X ~ D'\, xX,, = coeficiente de parti¢do global
solido/liquido do i-ésimo elemento, no qual D' | = coeficiente
de particao do elemento “i” relativo a fase a do so6lido inicial

e X,,, = quantidade em peso da fase a no solido inicial, e
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7332)
1

Ci, = concentragdo do elemento “i” no solido residual,

na felagéo de Shaw (1970) tem-se:

Exemplo:
Soélido inicial: lherzolito a espinélio, fusdo a aproxima-
damente 1.200 °C e 20 kbar.

CfL / Ci0.= 1/ .[D‘O + F x ( 1- D‘O)] 1) Seja

C'&s 1Cy=C /C xD (2)

Olivina Clinopiroxénio Ortopiroxénio Espinélio
Xoa 0,50 0,20 0,25 0,05 2.t=1,00
pNi 6,45 1,0 1,67 4,17

a/L

PN = 6,45 % 0,50 + 1,0 x 0,20 + 1,67 x 0,25 + 4,17 x 0,05 = 4,051

Obtém-se:
CiL / Ci0 = 1/ [}?‘0 +E X (1‘ - Dio)] 4))
C'R’S =C_ /C xD| (2)

A partir das equagoes (1) e (2) se obtém, respectivamente:

C, =C,/ D, + Fx (-] ()
CIR,S= ClL x Dll] (4)

Para obter CN| a partir da equagdo (3), é necessério
conhecer a concentragdo do niquel no sélido inicial (CN‘O,S).
Para um manto peridotitico, pode-se fixar uma concentra-
¢do média de 2.500 ppm. Falta definir o grau de fusdo F.
Supondo F = 0,05 (5%), F = 0,20 (20%) e F = 0,50 (50%),
obtém-se:

Tabela IX. Aplicacao das equacdes (3) e (4) para o Niquel.

F cNiL cNir‘s
5 641 2597
20 727 2945
50 990 4010

Foi visto o exemplo de um elemento (Ni) com DN =
4,051, isto ¢, de um elemento que, tendo um coeficiente de
particao global > 1, “prefere” ser incorporado no sélido (ele-
mento compativel com o s6lido). Ja elementos que “prefe-
rem” ser incorporados no liquido sdo incompativeis com o
solido (D <1, como 0,1).

Da equagido (1) é possivel, portanto, recuperar o
andamento da razdo C' / C' ¢ em fungdo do grau de
fusdo e de D' (coeficiente de distribui¢do global) —
vide Figura 30.

04 50

X ;::Q,Q/O/B/O v
F 30
| M’”/gﬂ}s

o1 f

D=0,1

F (% Fusao) F (% Fusdo)

0.1 0,2 03 0.4 0,5 0,6 0,1 0.2 0.3 0.4 0.5

Figura 30. Diagramas que demonstram o andamento de
elementos compativeis (l) e incompativeis (Il) em funcdo da
fuséo parcial (vide texto).

Aplicacoes

Caso [I: Par de elementos com elevada
incompatibilidade

Considerando a relagdo (1), isto ¢, C' /C' =1/ [P/ +F
x (1 —D/)], no caso de um elemento h+ de elevada incom-
patibilidade (D) < 1, por exemplo, < 0,01), P é desprezivel
em comparagdo com P e F. Portanto, a relagdo (1) pode ser
aproximada da seguinte forma:

cr /e g=1/F %)

Para os dois elementos altamente incompativeis (por
exemplo, P = 0,002) h'* e h**, a partir da equagéo (5), obtém-
se pela divilslzao a sehgzliinte e%ligéo: -

c e =0 g 1C g (6),
a qual, resolvida em relagdo a C*'* , converte-se em:
Ch1+L — ChHo,s / Ch2+0,s X Ch2-¢-L (7),

ou seja, a equacdo de uma reta que passa pela origem,
do tipo y = a x x, onde y = C"'* , x = C"**, e o coeficiente
angular é dado pela razdo das concentragdes h'* e h*" no
solido inicial.

Definitivamente, quando se consideram dois elementos
altamente incompativeis, o processo de fusdo sera descrito
por retas que passam pela origem (Figura 31).
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Ta I Jcr./cC, I

- A/Co,s

ib = (1 - Dio)xcmn,s/ Co,s
Th i Ch+L

[ 7

Figura 31. Caso |: As razbes de dois elementos de
elevada incompatibilidade, relativos a duas diferentes
suites magmaticas, refletem diferentes razdes iniciais na
fonte, sendo diferentes os coeficientes angulares a. Caso
Il: O andamento da reta reflete a razdo entre um elemento
compativel G, e um altamente incompativel C™, .

Caso II: Relacao entre pares de elementos, sendo
um deles de elevada incompatibilidade

a) Para um elemento genérico, partindo da equacao (1)
C /C =1/[P\ +Fx1-D)] obtém-se:
Cis/ C =D +Fx(1-D))(8)
Dividindo por C' :
1/C =D/ C\+(1-D)/C xF(©9)
b) Para um elemento de alta incompatibilidade h*, foi obser-
vado que C** / C‘”O’S ~1/F (5), de onde:
F=C" ¢/C¥ (10)

Substituindo F em (9), obtém-se:

1/C =®,/C )+(@-D)/C9x(C" /C (1)
Multiplicando ambos os membros por C** , obtém-se a
seguinte equagao:

Cr /1 C)=®/C)*xC" +A-D)*x(C"/Cy (12),
ou seja, a equacgao de uma reta do tipo y = ax + b, que ndo
passa pela origem (cf. Figura 30 II), na qual

y=(C" /C),x=C" a=B/C Jeb=(1-D))x

(Ch+0,s / Cio,s)
Portanto, conhecendo P do elemento genérico, é possivel
calcular C' e C™* ..

Se o elemento genérico for incompativel, com D', despre-
zivel em relacdo a 1, mas ndo a F, obtém-se:

) b=C¥ /Cys

E evidente que em uma suite magmatica os processos de
fusdo na fonte se superpdem sucessivamente aos processos de
cristalizacdo fracionada. O exame combinado das duas modela-

Cristalizac@o

Fracionada

V- Th | | Th

Figura 32. I. Th vs Yb; Il. Th vs Th / Yb (vide texto).

O exame da Figura 32 permite reconhecer o que segue:

a) O Th ¢ mais incompativel que o Yb. De fato, com o
aumento do grau de fusdo, a concentragao do Th dimi-
nui “rapidamente”, enquanto a do Yb apresenta um
decréscimo reduzido (Figura 32-I). Portanto, podem-
se evidenciar varias retas que passam pela origem e
que refletem processos de cristalizacdo fracionada a
partir de diferentes graus de fusdo da fonte.

b) De forma analoga, considerando o diagrama Th vs
Th/YDb, evidencia-se que em uma associa¢do mag-
matica podem-se identificar mais “liquidos primi-
tivos” (derivados de diferentes graus de fusao de
uma mesma fonte), os quais plotam ao longo das
curvas de fusdo. Seus derivados por cristalizacao
fracionada resultardo alinhados em retas, a partir do
ponto que representa o liquido inicial.

Fusao de equilibrio nao modal

Este caso também prevé que o magma produzido perma-
necera em equilibrio com o sé6lido até o momento de remo-
¢do de um “batch” de fusdo. Na fusdo nao modal os mine-
rais constituintes do sélido fundem sem respeitar a “moda”
do material-fonte. Indicando com P%, P?,... as propor¢des de
fusdo para os minerais @, f3,. . ., tem-se (relagao de Shaw, 1970):

CL/Cs=1/D\)+Fx(1-P)] (13),
ou seja, uma expressao analoga a equacao (1), mas que

leva em conta a contribui¢do diferente de cada fase ao liquido
produzido. Entdo, P ¢ definido por:

gens pode proporcionar informagdes a respeito (cf. Figura 32). P*=D_ , xP + DWL X Pﬁ +..=X~ D, xPa,
Olivina Clinopiroxénio Ortopiroxénio Espinélio
Xou 050 0,20 0,25 0,05 S,“=1,00
DY, 645 1,00 1,67 4,17
pe 0,15 0,55 0,25 0,05

PN =6,45 x 0,50 + 1,00 x 0,20 + 1,67 x 0,25 + 4,17 + 0,05 = 4,051
P =6,45+0,15+ 1,00 x 0,55 + 1,67 x 0,25 + 4,17 x 0,06 = 2,144
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onde P, Pﬁ,..., constituem as proporg¢des de fusdo do
mineral a, B,...

Portanto P + P+ ... = X N Po= 1. E para o residuo
solido tem-se:

Cls/ Cog =11/ (=P x {®),~ Fx P/ [, + Fx (1-P)]} (14)
Exemplo relativo ao Ni:

Aplicando a equacao (13) e assumindo CNiO,S =2.500
ppm, tem-se:

F o,
0,05 626
0,20 654
0,50 751

Na Figura 33 observa-se a comparagao entre fusao modal
e ndo modal relativa ao comportamento do Ni.

Mineral consumido na fusdo e quantidade que sobra

Dada uma fase sélida Xo,u na fonte, o mineral consumido
no processo de fusdo serd F x P_. O s6lido residual sera (1
—F) e a fase X  residual resulta da relacdo:
X=X, ~FxP)/A-F) (15

- _Ni Ni
_ C L/ C 0,S
0.4

NG

0.3

M

0.2

0.1
10 20 30 40 50

%F

Figura 33. Fusdo de equilibrio: comparagéo entre fuséo
modal (Mod) e nao modal (NM).

Exemplo:

Dados X = 0,20 (quantidade do mineral na fonte), P_=
0,50 (proporgéo de fusdo de X ), F = 0,10 (grau de fuséo),
a quantidade de mineral consumida na fusao sera:

FxP_=0,10x0,50 = 0,05

e o mineral o residual X ,. = (0,20 —0,05) /0,90 = 0,167

Na Tabela 8 apresenta-se um exemplo de comparagao
entre os processos de fusdo modal e ndo modal.

E evidente que tal aproximacdo permite estabelecer
quando um mineral desaparece, ou seja, ¢ completamente
consumido durante um processo de fusdo. Considerando,
por exemplo, um conteudo de clinopiroxénio no solido ini-
cial de 20% (X = 0,20) e com propor¢do de fusdo de 0,6
(P =0,60), a patir da equagdo (15) se obtém:

F= (XCpr - XCpxRes) / (PCpx — XCpxRes) (16)

Se X = 0 (clinopiroxénio completamente
“consumido”),

F =X /PC  (17)

No exemplo, entretanto, F=0,20/0,60 = 0,33. Portanto,
o clinopiroxénio esta presente no soélido até¢ um grau de
fusdo de 33%.

Como foi visto, um modelo de fusdo ndo modal prevé
que um determinado mineral do sélido inicial seja comple-
tamente consumido. Neste caso, portanto, em vez de con-
siderar a mineralogia do sélido no inicio da fusdo, ¢ prefe-
rivel considerar a mineralogia do s6lido residual quando o
magma se afastou do residuo. Assume-se uma situagao de
equilibrio (ou “quase equilibrio”) entre o material fundido
e os minerais do solido residual.

Da equagdo (13), obtém-se:

C/C\=1/[(®-PxF)+F] (18)

Dado que o coeficiente de particdo global do residuo
s6lido no momento da remocao do liquido ¢

b'=®! - P xF)/ (1 —F), tem-se:

D' x(1-F)=D\ —P' xF(19),

e, substituindo em (18):

C /C\s=1/[P'+F1-D)]

que refere-se, porém, ao residuo solido.

A equagdo (20) evidencia o fato de que, no momento da
remoc¢ao de um magma que fundiu de um residuo sélido,
a concentracdo de um elemento no liquido relativamente
a fonte ¢ funcao (em condic¢des de equilibrio) somente do
coeficiente de particdo global do residuo sélido (PY) e do
grau de fusdo (F).

(20),

Fuséo fracionada

Neste caso, um liquido em equilibrio com o s6lido ¢
extraido antes de um evento sucessivo de fusdo, no qual
ainda havera uma situacdo de equilibrio. Esta situacdo
ndo ¢ diferente da fusdo em equilibrio. Portanto, a equa-
¢d0 (20) pode ser utilizada para calcular cada fragdo de
liquido para a concentracdo do elemento considerado,
inserindo os valores oportunos de D e C, que serdo dife-
rentes a cada ocorréncia.

Equacgdes particulares para descrever a fusao fracio-
nada modal, na qual os varios minerais entram no liquido
nas mesmas propor¢des que se encontram no solidus, sdo
propostas por Shaw (1970), como:
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Tabela 8. Comparacéo entre o processo de fuséo modal e ndo modal para o Ni.

Fus&o modal com F = 0,30

Olivina Clinopirox. Ortopirox. Espinélio
Xoa 0,50 0,20 0,25 0,05 > =1,00
P 0,50 0,20 0,25 0,05 ¥ =1,00
F=0,30 0,15 0,06 0,075 ¥ =0,30
0,015
Xoan 0,50 0,20 0,25 ...0,05 > =1,00
Fuséo nao modal com F = 0,30
Olivina Clinopirox. Ortopirox. Espinélio
Xoa 0,50 0,20 0,25 0,05 ¥ =1,00
Py 0,20 0,50 0,20 0,10 > =1,00
F=0,30 0,06 0,15 0,06 0,03 ¥=0,30
X an 0,63 0,07 0,27 ...0,03 > =1,00
C /C=1/D x{1-[PxF/D|""} (21) uma cristalizagdo na base. O liquido mantém a mesma com-

na qual P'| representa o valor do coeficiente de distri-
buicao total para o primeiro liquido e P=Xp x K, onde “p”
expressa a propor¢ao de cada mineral que entra no liquido
e K, o coeficiente de parti¢do relativo a cada fase.

Fusao dindmica

A fusdo dinamica, ou fusdo continuada (Langmuir et al.,
1977; Wood, 1979), pode ser associada a uma fusao fracio-
nada na qual somente uma parte do liquido ¢ extraida do sis-
tema. As concentracdes dos elementos-trago resultam aqui
como func¢ao da fra¢do de liquido que ¢ extraida do sistema
(Y) e do incremento de liquido para cada passo da fusao (F).

Nessas condigdes, pode-se utilizar a relagdo C' / C' =1
/ F, inserindo para C'| o valor apropriado dado por:

Ci0=[(1—F) xCi+(F-FxY)
xCl1/A-FxY) (22)

Se cada fragdo infinitésima de liquido for afastada do
sistema, ocorre uma fusdo de acordo com o modelo de
Rayleigh. Assumindo, para simplificar, a invariancia de D,
o modelo pode ser descrito pela relagao:

C /C=1/Dx(A-F)""=b (23)

Note que quando D ¢ muito pequeno, o fator de enri-
quecimento C', / C' éiguala 1/D. Se D for muito grande,
com um aumento de F, o enriquecimento tende ao infinito.

Refinamento Zonal (RFZ)

Trata-se de um processo no qual um magma formado na
profundidade do manto ascende com uma solugdo no topo e

posi¢@o no que diz respeito aos elementos maiores (Harris,
1957) enquanto a composi¢do do magma for determinada
nas condi¢des de P e T em que se verifica a fusdo parcial.
O que muda ¢ a concentracao dos elementos incompativeis
que, comportando-se como “impurezas”, serdo “extraidos”
do liquido. A equacdo que descreve esse processo é:

C /C=1/D,—(1/D,—1)xe® (24),

na qual N expressa o nimero de volumes equivalentes
de solidos atravessados por um dado volume de liquido.
Se, por exemplo, um magma passa através de um volume
de so6lido cem vezes maior que o volume do liquido, N ¢
igual a 100. Quando N tende ao infinito, o fator de enrique-
cimento do elemento resulta em 1/D,.

Esse processo foi proposto para justificar as concen-
tragdes elevadas de elementos incompativeis de magmas
alcalinos (Harris, 1974). Entretanto, subsistem importantes
limitacdes, principalmente fisicas, na aplicacdo de RFZ, que
requer um fornecimento de calor continuo para fundir as
zonas superiores do manto. Uma interessante aplicagdo do
modelo foi proposta por Kay (1979) para justificar o enri-
quecimento de elementos com D < 1 na zona de transi¢ao
litosfera/astenosfera das areas oceanicas, interpretada como
superficie do solidus do peridotito constituinte do manto:
RFZ se realizaria no trecho de espessamento da litosfera a
partir da zona de dorsal em diregdo as areas ocednicas nor-
mais e, portanto, seria verificado de cima (zona de dorsal)
para baixo (base da litosfera oceanica, a cerca de 90 km de
profundidade).

Como conclusdo deste capitulo, na Tabela 9 sdo apre-
sentadas as composi¢des mineralogicas dos conjuntos peri-
dotiticos, as composi¢des quimicas das fases presentes € 0s
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Tabela 9.
A: Composicdes globais.
Tipos Peridotiticos PI Sp Gar Amph
Olivina 0,636 0,578 0,598 0,599
Opx 0,263 0,270 0,211 0,247
Cpx 0,012 0,119 0,076 0,038
Pl 0,089 - - -
Sp - 0,033 - -
-Gar - - 0,115 -
Amph - - - 0,116

B: Composicdes globais, fases e coeficientes de particdo das composicdes do manto (Me et al., 1995; Tronner e Frost, 2002).
(continua...)

Bulk Earth Ol Opx Cpx PI Sp Gar Amph Phlog
%
Sio2 45,64 40,84 57,32 54,76 44,79 0,00 41,74 40,81 42,79
TiO2 0,12 0,02 0,11 0,21 0,00 0,13 0,43 5,25 0,80
Al203 2,70 0,04 0,89 2,59 34,81 65,55 20,21 14,45 15,25
FeOTotale 8,02 8,72 5,35 2,96 0,27 11,94 7,68 11,12 5,55
MgO 40,75 49,53 35,03 17,36 0,03 22,28 20,40 10,69 25,90
Ca0 2,40 0,06 0,69 18,34 19,47 0,00 5,11 10,69 0,08
Na20 0,23 0,00 0,17 2,04 0,64 0,00 0,05 2,77 0,70
K20 0,05 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 1,81 9,49
D oL OPX CPX PL SP GAR AMPH PHLOG
Cr 2,4000 11,0000 6,0000 0,060 69,000 1,3450 2,000
Ni 14,0000 8,0000 5,0000 0,060 15,000 15,0000 0,956
Co 4,0000 4,0000 2,0000 0,050 7,0000
Sc 0,3000 2,0000 4,0000 0,040 1,500
Ti 0,0060 0,0240 0,1000 0,040 0,048 0,1000 0,690 0,900
Rb 0,00018 0,0006 0,0110 0,100 - 0,0007 0,400 5,000
Sr 0,00019 0,0070 0,0670 2,000 - 0,00110 0,120 0,400
Th 0,0001 0,0001 0,00026 0,050 - 0,00010 0,001 0,001
U 0,0001 0,0001 0,00036 0,110 - 0,00010 0,001 0,0001
Pb
Nb 0,0100 0,1500 0,0500 0,010 - 0,4000 0,800 0,001
Ta 0,0100 0,4000 0,1000 - - 0,4000 0,380 0,001
Zr 0,0100 0,0100 0,2330 0,001 -
Hf 0,0010 0,0010 0,2333 0,001 - 0,2300 0,700 0,400
Y
La 0,0004 0,0020 0,0540 0,270 0,010 0,0100 0,170 0,010
Ce 0,0005 0,0030 0,0980 0200 0,010 0,0210 0,260 0,010
Pr 0,0008 0,0018 0,1500 0,170 0,010 0,054 0,350 0,010
Nd 0,0010 0,0068 0,2100 0,140 0,010 0,0870 0,440 0,010
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Tabela 9. Continuacao.

D oL OPX CPX PL SP GAR AMPH PHLOG
Sm 0,0013 0,0100 0,2600 0,110 0,010 0,2170 0,760 0,010
Eu 0,0016 0,0130 0,3100 0,730 0,010 0,3299 0,880 0,01

Gd 0,0015 0-0160 0,3000 0,066 0,010 0,4980 0,860 0,015
Tb 0-0014 0,0190 0,3100 0,060 0,010 0,7500 0,830 0,015
Dy 0,0017 0,0220 0,3300 0,055 0,010 1,0600 0,780 0,020
Ho 0,0016 0,0260 0,3100 0,048 0,010 1,56300 0,730 0,020
Er 0,0015 0,0300 0,3000 0,041 0,010 2,0000 0,680 0,020
m 0,0015 0,0400 9,2900 0,036 0,010 3,0000 0,640 0,020
Yb 0,0015 0,0491 0,2800 0,031 0,010 4,0300 0,590 0,020
Lu 0,0015 0,0600 0,2800 0,025 0,010 5,5000 0,510 0,020

coeficientes de particao solido/liquido relativos (Me et al.,
1995; Tronner e Frost, 2002, e bibliografia citada).

“Normalizacbes”

No ambito das tipologias magmaticas ¢ frequentemente
util recorrer aos denominados spidergrams (diagramas de
normalizacdo), nos quais as concentragdes de elementos
incompativeis e/ou das Terras Raras sdo “normalizadas”
para o “manto primitivo”, para o modelo condritico, ou pata
outras composi¢des de referéncia (cf. Tabela 10).

Na Figura 34 sdo mostrados os diagramas de normali-
zacdo dos elementos incompativeis (A) e das Terras Raras
(B) referentes a varios tipos magmaticos (Mg# > 0,65). Os
toleitos normais (N-MORB) sdo caracterizados por baixas
concentragdes de elementos incompativeis, cujo andamento
da curva de distribui¢do, normalizada em relacdo a compo-
sicdo do manto primitivo, tipicamente mostra um empobre-
cimento em elementos litéfilos de grande raio i6nico (Figura
34A), como se pode ver também no diagrama de distribuicao
das Terras Raras (razdo La/Sm . <1; Figura 34B).

Os toleitos enriquecidos (E-MORB) sdo caracterizados por
concentracdes maiores de elementos incompativeis (Figura
34A) e o andamento das Terras Raras mostra um moderado
enriquecimento em Terras Raras leves (Figura 34B).

Os produtos magmaticos das ilhas oceanicas (OIB) sdo
caracterizados por elevadas concentragdes de elementos
incompativeis relativamente ao manto primitivo, por ano-
malias positivas de Nb-Ta e pelo fracionamento de Terras
Raras pesadas e Ti (Figura 34A). O fracionamento das Terras
Raras pesadas ¢ particularmente expresso na normaliza¢ao
condritica (Figura 34B), passando de 100 vezes condritico
(La) a 10 vezes condritico (Lu). Isto pode ser atribuido a pre-
senc¢a de granada residual na fonte durante a fusdo parcial.

As variagdes observadas podem ser explicadas com pro-
cessos de fusdo parcial que levam em conta fra¢des diferentes
de liquido e os processos de fusdo parcial mais complexos,

como fusdo parcial continua ou dinamica (Langmuir et al.,
1977). Note ainda que variagdes de carater regional podem
ser atribuidas a heterogeneidades do material-fonte.

Uma hipdtese genética apta a justificar o conjunto dos
dados ilustrados foi proposta por Presnall et al. (1979), em
funcdo dos dados experimentais relativos ao andamento do
solidus até 20 kbar no sistema CMAS (CaO-Al,0,-MgO-
Si0,), considerado representativo da composigdo lherzoli-
tica do material-fonte dos basaltos. No intervalo de pres-
sdo examinado (cf. Figura 35), foi determinada a curva do
subsolidus de reagao:

anortita + forsterita = diopsidio + enstatita + espinélio,

que representa o limite entre as paragéneses a plagio-
clasio (lherzolito a plagioclasio) e a espinélio (lherzolito a
espinélio). A curva do subsolidus neste caso ¢ interceptada
a cerca de 9 kbar e 1.300 °C. Outra importante transi¢do
se verifica a pressdao mais elevada e corresponde ao limite
superior de estabilidade do espinélio e inferior da granada
(Iherzolito a espinélio-lherzolito a granada).

A intersecdo da curva invariante de menor pressao com
o solidus define um ponto de “irregularidade”, ou 4pice, em
que ocorre a coexisténcia de seis fases: liquido, Fo, An, Di,
En e Sp, ou que comporta no sistema de quatro componen-
tes uma variancia igual a zero.

A presenga de um apice sobre a curva do solidus con-
trola a profundidade para a qual se verifica a fusdo parcial
e o tipo do liquido produzido. Os MORBs mais “primiti-
vos” resultam do produto de uma fusdo no apice de baixa
pressao de lherzolito do manto, em propor¢des que variam
entre 2 e 35%. A formagao de liquidos toleiticos se veri-
fica entdo a uma profundidade correspondente a 9 kbar e
temperaturas de 1.230 a 1.240 °C, ap6s a subida do manto
profundo e quente. O gradiente geotérmico a P < 9 kbar
¢ essencialmente adiabatico (aproximadamente 0,5 °C x
km). A formagdo de liquidos nas proximidades do apice e
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Tabela 10. Concentracdes em ppm referiveis a varias composicdes condriticas, do manto primitivo e tipos de basaltos
(N-MORB: “Normal Median Ocean Ridge Basalts; E-MORB: “Enriched-MORB; OIB: “Ocean Island Basalts”). Em cinza e
negrito: Terras raras; **: valores condriticos “recomendados”. Referéncias: Sun & McDounough (1989), McKenzie & O’Nions

(1991), Boynton (1984).

Normalizagao

Amostras Sienito n. 8 Granito n. 29 . n.8 n. 29
Condritica
ppm
La 92,61 188,57 298,74 608,29
Ce 18,99 255,24 184,39 315,89
Pr 13,91 38,46 114,02 315,24
Nd 40,51 125,76 67,52 209,60
Sm 4,89 21,52 25,08 110,36
Eu 2,38 0,93 2 32,38 12,65
Gd 3,21 16,74 12,39 64,63
Tb 0,53 2,71 11,18 57,17
Dy 2,84 15,93 8,82 49,47
Ho 0,54 3,14 7,52 43,73
Er 1,74 9,16 8,29 43,61
Tm 0,30 1,47 9,26 45,37
Yb 1,99 9,08 9,52 43,44
Lu 0,33 1,28 10,25 39,75
100 g 100 p=
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Figura 34. A: Normalizagéo para o manto primitivo (Sun e McDonough, 1989) de N-MORB , E-MORB e OIB, “Basaltos
Normais da Crista Médio Oceanica Mediana” (N-MORB: Normal Oceanic Median Ridge Basalts), “Basaltos Enriquecidos da
Crista Médio Oceanica Mediana” (E-MORM: Enriched Median Ocanic Ridge Basalts) e “Basaltos de llhas Oceanicas” (OIB:
Ocean Island Basats), respectivamente (Sun e McDonough, 1989). B: Normalizagdo dos mesmos produtos relativos aos
condritos (valores condriticos “recomendados” de Boynton, 1984). Também conforme a Tabela 10.

a mobilizacdo do magma deveriam provocar uma redugao
de temperatura na zona de fusdo. Apds uma fase inicial, o
gradiente geotérmico deve satisfazer as condi¢des de P e
T do épice e, acima da zona de fusdo, assumir um anda-
mento superadiabatico, como corroborado também pelos
dados geofisicos (Gasparini ¢ Mantovani, 1981). Todavia,
se os magmas toleiticos dos assoalhos oceanicos tivessem

um quimismo primario, deveriam necessariamente estar
saturados nas fases residuais (olivina e ortopiroxénio), em
condigdes adequadas de P e T. A impossibilidade de obter
uma saturagdo multipla com os minerais considerados resi-
duais (cf. Green et al., 1979), sugere que os magmas tolei-
ticos derivam de liquidos de tipo picritico (isto €, muito
magnesianos).
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Portanto, os magmas primarios deveriam ser toleitos
picriticos, com composicao localizada sobre a superficie de
saturagdo ortopiroxénio-olivina (Figura 35), essencialmente
através do fracionamento de olivina e com MgO inicial de
cerca de 20% e uma segregacao a pressoes entre 15 e 20 kbar.

Na realidade, os magmas picriticos sdo extremamente
raros. Isso pode estar relacionado a situa¢do dindmica das
zonas divergentes em cujas cAmaras magmaticas superficiais
¢ favorecida uma evolugdo por cristalizagao fracionada e/ou
mistura, com erup¢ao de produtos mais ou menos evoluidos.

T(C)

----------

LH
Granada

25

Figura 35. Andamento do solidus experimental no sistema
CAMS (Ca0-Al,0,-MgO-SiO,, de Presnall et al., 1979).
As linhas pontilhadas indicam o andamento do gradiente
geotérmico suboceanico a profundidades respectivamente
menores (GS) e maiores (GA; gradiente adiabatico =
0.5°Cxkm-") da posicéo do apice.

300
2 Sienito
5200 (Eu/Eu)*
S 1.78
£

Q 100
(a4

0 L1 1 1 111

La Ce Prr Nd SmEuGd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

Rocha/Condritos

Anomalia de eurépio e calculo de [(Eu/Eu)*]

Foi visto como os diagramas de normalizacao relativos
aos elementos incompativeis e as Terras Raras podem ser
uteis para reconstruir eventuais processos de fusdo, de cris-
talizag¢do fracionada e de cimulos. Entre as Terras Raras,
0 eurdpio € o Unico que pode se apresentar tanto trivalente
(como todas as outras Terras Raras) quanto bivalente. Neste
ultimo caso, o Eu substitui o Ca, principalmente nos pla-
gioclasios. Portanto, anomalias positivas nos diagramas de
normalizacdo condritica [(Eu/Eu)* > 1] indicam processos
de acumulo de plagioclésio, enquanto anomalias negativas
[(Eu/Eu)* < 1] indicam processos de fracionamento do pla-
gioclasio. Esse fato ¢ particularmente evidente na Figura
36, na qual sdo mostrados os diagramas de normalizacao
condritica de dois tipos de rochas (Comin-Chiaramonti e
Gomes, 2005).

Na Tabela 11 sao relatadas as concentragdes das Terras
Raras nas duas rochas, bem como os valores da normali-
zagao condritica.

Como se calcula (Eu/Eu)*?

Definidos 1, 2 e 3 os valores normalizados de Sm, Eu e
Gd (ou seja, de Eu e das duas Terras Raras adjacentes), se
calcula a reta que passa por Sm e Gd.

Para o sienito n° 8, a equacdo da reta resulta em: y =
—5,845x + 29,925, equacao para a qual o Eu (y) calculado
(x =2) € 18,235. (Ew/Eu)* resulta portanto em Eu_ .. -
I Bu e = 32,38 /18,235 = 1,78 (anomalia positiva).

Analogamente, para o granito n° 29, a equacdo da reta
resulta em: y = —22,865x + 133,225, equacao para a qual
o Eu (y) calculado (x = 2) ¢ 87,50 e (Eu/Eu)* resulta entdo

emBu .. /Bu_ ..=12,65/8750=0,14 (anomalia
negativa).
600 F -
w Granito
400 |- (Eu/Eu)*
00 L 0.14
200 :
100 :

L1111 L1 1181311

La Ce Pr  Nd SmEuGd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

Figura 36. Diagramas de normalizacao das Terras Raras em duas rochas, sienito e granito, respectivamente (N. 8 e N. 29, em
Comin-Chiaramonti e Gomes, 2005, p. 164 e p. 162, respectivamente). Note a anomalia positiva no que se refere ao sienito

e a anomalia negativa relativa ao granito.
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Tabela 11. Concentracdes em ppm referiveis a um sienito e a um granito (vide texto e Fig. 35) e relativos valores normalizados

aos condritos de Boynton (1984).

Normalizagao

Amostras Sieniton. 8 Granito n. 29 condritica n.8 n. 29

ppm

La 92,61 188,57 298,74 608,29
Ce 18,99 255,24 184,39 315,89
Pr 13,91 38,46 114,02 315,24
Nd 40,51 125,76 67,52 209,60
Sm 4,89 21,52 25,08 110,36
Eu 2,38 0,93 2 32,38 12,65
Gd 3,21 16,74 12,39 64,63
Tb 0,53 2,71 11,18 57,17
Dy 2,84 15,93 8,82 49,47
Ho 0,54 3,14 7,52 43,73
Er 1,74 9,16 8,29 43,61
Tm 0,30 1,47 9,26 45,37
Yb 1,99 9,08 9,52 43,44
Lu 0,33 1,28 10,25 39,75

EVOLUGAO MAGMATICA: PROCESSOS DE
CRISTALIZAGAO FRACIONADA

Cristalizagédo fracionada

Um processo de cristalizacao fracionada ¢ muito sim-
ples de controlar. Requer a analise de uma rocha magmatica
“mais primitiva” (A), de uma rocha magmatica “mais evo-
luida” (B) e das fases presentes como fenocristais em A. A
aplicacdo do programa de balango de massa (vide Apéndice
IIT) fornece as percentagens de fases solidas subtraidas e a
percentagem de liquido residual que deve corresponder a
B em composicao.

Aqui estd um simples exemplo que verifica a possibi-
lidade de gerar por cristalizagdo fracionada um andesito-
-basalto (Mg# 0,50) a partir de um basalto toleitico (Mg#
0,62; Tabela 12). A melhor solu¢ao (soma dos quadrados
dos residuos, ¥R = 0,057) prevé o fracionamento de oli-
vina, clinopiroxénio, pigeonita e plagioclasio (46,34% de
solido) com um liquido residual, correspondente a S-2 (B)
na Tabela 12, igual a 53,66% (vide Tabela 13).

A distribuicdo dos elementos-trago em S-2 também
estd de acordo com o calculo executado com a aplicagdo
dos coeficientes de distribui¢@o solido/liquido, com razdes
de concentragdes calculadas/concentracdes observadas em
geral no entorno da unidade e, portanto, com desvios <
20% (Tabela 13).

ISOTOPOS RB-SR
Rb e is6topos

O Rubidio ¢ um metal alcalino que pertence ao Grupo
1A (Li, Na, K, Rb, Cs, Fr). Seu raio i6nico (r, = 1,48 A)é
semelhante aquele do potéssio (r;= 1,33 A) para permitir que
o rubidio esteja em todos os minerais associados. A substi-
tuicdo mais comum que ocorre em quantidades detectaveis
estd associada a minerais potassicos como as micas (mus-
covita, biotita, flogopita, lepidolita), K-Feldspatos (sani-
dina, ortoclasio, microclinio), minerais de argila (ilita), e
em minerais de evaporitos (sylvita e carnalita).

O Rb tem dois isétopos naturais, 85 /37 ¢ 87 /37, cujas
abundancias isotdpicas sdo 72,1654% e 27,8346%, respec-
tivamente. Seu peso atomico ¢ 85,46776 amu.

87Rb ¢ radioativo e decai no isétopo estavel ¥Sr por
emissao de uma particula negativa f:

87/37Rb_> 87/3SSr + [3» + v+ Q

Onde 3~ ¢ a particula beta, v € um antineutrino e Q ¢
a energia de decaimento (0,275 MeV; vide Segdo 3.1 de
Faure, 1986).

Note que a emissao de B~ + v representa a transformacao
de um neutron em um proton, ou seja, peso atdmico idéntico,
mas +1 no nimero atdmico, ou seja, mudanca de elemento.

2. Sr e is6topos

O Estroncio ¢ um membro das terras alcalinas do Grupo
ITA (Be, Mg, Ca, Sr, Ba, Ra). Seu raio iénico (r,= 1,13 A)é
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Tabela 12. Concentragdes dos elementos maiores e tracos de um basalto toleitico (S-1; R1 = 2259; R2 = 1844), de um
andesito-basalto (S-2; R1 = 1993; R2 = 1593) de derrames de lava (baixas em TiO,) da Bacia do Parana (Piccirillo et al., 1986).
S&o também relatadas as composicdes médias dos fenocristais (olivina, Ca-clinopiroxénio, pigeonita e plagioclasio) e dos
micro fenocristais e microlitos (Ti-magnetita, lImenita e Apatita).

Amostra S-1 Olivina Clinopiroxénio Pigeonita Plagioclasio Magnetita Ilimenita Apatita S-2
%
Sio, 52,50 39,67 51,73 53,24 51,94 0,28 0,28 53,10
TiO, 0,96 0,98 0,36 24,71 49,07 1,27
ALO, 15,43 1,77 0,22 30,69 1,36 0,31 15,26
FeO, .. 934 16,12 11,90 20,51 69,90 47,90 11,03
MnO 0,16 0,32 0,50 0,86 0,81 0,17
MgO 7,63 44,20 15,42 20,66 0,26 0,87 5,67
Ca0 10,87 17,43 4,33 13,20 0,02 55,07 9,46
Na,O 2,14 0,13 0,02 3,90 2,55
K,0 0,82 0,26 1,20
PO, 016 41,82 026
Sum 100,11 99,99 99,68 99,84 99,99 97,40 99,89 96,89 100,11
ppm
Cr 314 90
Ni 123 65
Ba 280 413
Rb 27 38
Sr 232 239
La 14 23
Ce 35 53
Zr 94 144
Y 19 26
mg# 0,62 0,83 0,70 0,64 0,50

Tabela 13. Modelo de fracionamento S-1 — S-2 e relativos coeficientes de distribuicao elementar sélido/liquido (vide Piccirillo
et al. 1988). Concentragdes calculadas através da expresséo: C', / Cio,s =1/[D + F (1 - D)], sendo B o coeficiente de
distribuicao global. (continua...)

o .
S1 52 % Yo Fases §0I|das
subtraidas

Olivina 1,904 4,108

Clinopiroxénio 14,444 31,169

Pigeonita 7,230 15,603

Plagioclasio 22,76 49,120

F 53,66

100,00 100,00
SR
e , ; Cecalc. C calc/

D sdlido/lig. ol/L Cpx/L Pig/L  PI/L b (opm) observado
La 0,02 0,02 0,04 0,15 0,087 24 1,04
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Tabela 13. Continuacéo.

% Fases solidas

o,
S1-S2 o subtraidas
Ce 0,02 0,02 0,04 0,17 0,096 60 1,14
Ba 0,01 0,02 0,02 0,50 0,256 427 1,01
Rb 0,02 0,03 0,083 0,07 0,260 41 1,08
Zr 0,06 0,27 0,08 0,20 0,197 150 1,04
Y 0,06 0,27 0,15 0,20 0,203 30 1,16
Sr 0,01 0,10 0,02 1,80 0,919 241 1,01
Ni 10,00 3,00 6,00 0,04 2,301 77 1,18
Cr 2,80 5,30 7,00 0,08 4,925 111 1,20
K 0,02 0,05 0,01 1,00 0,509 8812 0,88
P 0,03 0,05 0,01 0,01 0,164 1139 1,00
Ti 0,01 0,10 0,12 0,04 0,070 10113 0,95

levemente maior do que aquele do Ca (r, = 0,99 A). Entio
o Sr ¢ um elemento disperso que ocorre em minerais que
contém Ca (plagioclésio, apatita e minerais carbonaticos e,
em especial na aragonita).

Note que a habilidade do Sr em substituir o Ca esta res-
trita ao fato de que o Sr*? ocupa preferencialmente os sitios
de coordenagio oito, enquanto o Ca?*pode ser acomodado
em ambos os sitios, de coordenac¢ao seis e oito devido ao
tamanho menor. Adicionalmente, o Sr*?pode ser capturado
substituindo K*' no K-Feldspato, como:

[Sr2+]Vl[l PN [K+1]Vlll + [Si+4]lv PR [Al+3][V (1)

Os isotopos que ocorrem na natureza sio %¥*%Sr (abun-
dancia: 82.53%, peso atomico = 87,9056), 8”**Sr (radiogé-
nico do decaimento do ¥’Rb, abundancia: = 7.04%, peso
atémico = 86,9088), %38Sr (abundancia: 9.87%, peso ato-
mico = 85,9092) e 3438Sr (abundancia: 0,56%, peso atdmico
=83,9134). Vide Tabelal4.

Note que as abundancias isotdpicas sdo varidveis devido a
formagéo do ¥’Sr radiogénico:

¥Sr =¥Sr, + ¥Rb(e* — 1) ?2)

sendo “i” o valor inicial, A = 1.42 x 107!'y"!, t=anos (a)

Dividindo cada termo da Equacdo (2) pelo numero de
atomos do *Sr (que sdo constantes porque este isdtopo é
estavel), obtém-se:

(*’Sr / ¥8r) = (*Sr / ¥Sr), + (Rb / *Sr) (e — 1)

Tabela 14. Is6topos estaveis do Sr que ocorrem na natureza.

ISOTOPOS e % atomico
88/38 Gy 82,53 87,9056
8738 Sr: radiogénico do®’Rb 7,04 86,9088
86/38 Sy 9,87 85,9092
8438 Sy 0,56 83,9134

CONVERSAO DAS CONCENTRAGOES DO RB E
SR EM RAZOES “RB / ®SR

As concentragdes de Rb e Sr podem ser determinadas
por fluorescéncia de raios X (XRF), ou por espectrometria
de massa por plasma acoplado indutivamente (Inductively
coupled plasma mass spectrometry; ICP-mass) ou dilui¢ao
isotopica, e a razdo *’Rb / ¥Sr pode ser determinada por
espectrometria de massa.

W representa a média ponderada a ser calculada para o
Sr, e = 85,46776 para o Rb.

(YRb / *Sr) = (YRb / *Sr)__.. < [(Abundancia®*’Rb x
W Sr) / (Abundéncia®Sr x W Rb) (1)

Exemplo:

Calcular as abundancias dos is6topos e o peso atomico
do Sr, dada uma medida da razao®’Sr/%Sr = 2.5

Dados: razoes isotopicas

86Sr / 8Sr = 0.119400

84Sr / 88Sr = 0.006756

88Sr / 8Sr = 1.000000

%68t / ¥8r x (YSr/*Sr)_ ... = 0,119400 x (*’Sr/*Sr)_ .-
Soma =A
Abundancias: normalizag@o para a unidade
W Sr: média ponderada

Exemplo:

Utilizando as seguintes constantes na solug¢ao de proble-
mas: M®Rb) = 1.42 x 1071y L; #Sr/%Sr = 0,006756; massas
atomicas: *¥Sr = 87,9056 amu; *’Sr = 86,9088 amu; *°Sr =
85,9092 amu; *Sr = 83,91334 amu;

88Sr = 87,9056 amu; ¥Rb /¥’Rb =2,582635, sendo o peso
atomico do Rb = 85,46776.

Problema: calcular as abundancias dos is6topos e o peso
atomico do Sr dado®’Sr / %Sr = 2,5.
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Respostas: b) Mesma razdo (¥'Sr/ *Sr) para minerais de paragéne-
Razodes Abundancias W Sr ses das rochas igneas; .
isotépicas % c¢) A equacdo € representada por uma familia de retas
s1qp /seg  1gy 20,952 0,20952 x sendoﬁm a inclinagdo e b a intersecgdo:
= 250,119 86.9088=18,209152 . _db +in ?78 /%Sr) x = (YRb / %Sr) b = (*'Sr / %S
wSr/msr w8381 008381x8s000  _ Ondey—(ST/TSN x=(Rb /TS0 b= (MSr /S,
~0.118400 — 7 2000501 = intercep¢do, m = e*—1 = inclinagao.
8 88 8:
_88(;(;6785% 4Sr 0,4742 0,09407;15727325951 34 Exemplos:
_88 ' e " o a).Cerro 7 Cabezas, Alto Paraguay (Comin-Chiaramonti
Sr/®Sr  ®Sr 70,192 0,70192 x e Gomes, 2005).
=1,000000 87,9056=61,702699
Sum = 99,999 87,5096
1,424658 Material Rb Sr N 8Rb / %Sr (7Sr / %8r) 140
Rocha 80 252 2,8930816 0,9184 0,70714
Calcular a razdo (atdmica) *Rb / *Sr de uma biotita ~ ©t@
tendo como concentragdes os seguintes valores: Rb = 465 Rocha 83 335 28927759 0,7167 0,70606
ppm, Sr = 30ppm e cuja razio *’Sr/ *Sr = 2.5. total
Feldspato 62,1 406,2 2,8925438 0,4417 0,70524
(®*Rb / %6Sr) = (465 / 30) x [(0,278346 x 87,5096) / alcalino
(0,08381 x 85,46776)] = 52,70772 Rocha 155 278 2,8937184 1,6134 0,70939
ou: total
(87Rb / 868r): (Rbmedido / Srmedido) x [N] (2)
Célculo de [N] de (2) Solugdo:

Embora geralmente N = 2,89 — 2,91, para a maioria
das composi¢des comuns um programa de computagao ¢
requerido para calcular 8Rb / 3Sr (programa em linguagem
“BASIC” para microcomputadores):

Tabela X. Célculo de [N] da férmula (2).
INPUT ”87Sr/88Sr="; X

INPUT "Rb/Sr="; Z
T=X"0,1194+0,1194+0,006756+1

S=0,1194/T7%85,9092+0,00675
/T*83,9134+87,9056T+0,1194*X*86,9088/T

N= Z*(0,278346*S)/[(0,1194/T)*85,46776]
60 GOTO 10

PRINCIiPIOS DE DATACAO DE ROCHAS iGNEAS

Se a razdo inicial Sr/ %Sr for conhecida, [(*’Sr /*Sr) ], a
equacdo (3 do § 9) pode ser resolvida para T (tempo):
T=1/L{[®Sr/*Sr)

'medido

—(Sr/%Sr)] / (Rb /%Sr) + 1} (1)

Onde A =0,0000142 se T for expresso em milhdes de
anos (Ma)

Hipoteses:

a) Mesma razdo isotopica (*’Sr/ **Sr), para tipos de rochas
derivadas do mesmo magma inicial (pai);

(¥Sr/%Sr)=0.70365 +0.003583 x (*'Rb /*Sr); r=0.9966

Idade=t=1/AxIn (m+1)=251,9 Ma

B).Cerro Chiriguelo, Amambay (Comin-Chiaramonti
e Gomes, 1996).

Material Rb Sr N 8Rb / %Sr  (¥Sr / %81) __ 40
Rocha  151,6 1731 2,8933765 0,253400 0,708182
total
Calcita 36 3158 2,8932995 0,032983 0,707910
Residuo 667,4 1536 2,8938511 1,256639 0,709859
insoltvel

Solugdo:

(*Sr / %¢Sr) = 0.707819 + 0.001617 x (¥Rb / **Sr);
r=0.9992
Idade=t=1/AxIn(m+1)=113,8 Ma

NOTA: as equagdes para calcular a melhor inclinagao
(m) e intersecg¢do (b) sdo as de retas:
m= XY - (EX)XY)/N)/(ZX?-2X?/N)
b=[EX)(ZXY) - ZY(ZX?)]/ [(ZX?) — N(ZX?)]
sendo: Y as razdes (*’Sr / %°Sr) medidas,
X arazdo calculada *Rb / #Sr
N o numero de dados (ou seja, 4 em A e 3 em B,
respectivamente).
NB: Leve em conta o erro analitico conhecido.
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Consideracoes gerais

RD e Sr sdo elementos-traco cujas concentragdes nas
rochas (igneas, sedimentares e metamorficas) variam de
poucas até varias centenas de ppm. O Rb esta principal-
mente concentrado em mica, K-feldspato alcalino e mine-
rais de argila, e o Sr no plagioclasio, apatita e carbonatos.

O decaimento do is6topo natural #Rb em outro estavel
7Sr em minerais ricos em Rb pode ser usado para calcular
a idade do equilibrio isotdpico para tais minerais a partir
de medidas de concentragdes de Rb e Sr e da razdo ¥'Sr /
8Sr. Note que os valores calculados a partir dos minerais
indicam a idade da rocha, mas somente onde ndo ocorre-
ram perturbagdes apds a cristalizagcdo em episodios térmicos
subsequentes. Adicionalmente, o melhor ajuste das isdcro-
nas aos dados analiticos se da pelo método da regressao que
incluem a utilizacdo de fatores de peso associados aos erros
analiticos. O objetivo dos procedimentos inclui a determi-
nacao da melhor inclinagdo e da intersec¢ao (razao inicial
87Sr / #6Sr) da reta, e a identificagdo dos pontos de dados
que se afastam mais da reta do que os seus erros analiticos.

Datando rochas metamorficas

Assumindo que o ¥’Sr radiogénico seja 0 componente
moével e que as concentragdes do Rb e Sr sejam pratica-
mente constantes durante o metamorfismo regional ou de
contato, obtém-se uma equagdo semelhante a Equacao (3).

Consideragdes sobre a Figura 37:

1. Posicionam-se inicialmente sobre uma isdcrona de

4. As rochas totais permaneceram fechadas, mas os minerais
R2 trocaram *’Sr até alcangar a mesma razao *’Sr/#Sr como R2.

5. Consequentemente, no instante t =t _ os minerais R2
se realinharam sobre uma nova isocrona de inclinagdo = 0.

6. O sistema Rocha Total continuou sua evolugao sem
interrupg@o e formou uma isdcrona cuja inclinagao corres-
ponde a t, que € o tempo transcorrido desde a cristaliza-
¢ao inicial.

7. Os minerais evoluiram cada um ao longo de sua iso6-
crona, ainda incluindo R2, mas cuja inclinagdo representa
o instante t_, o tempo transcorrido desde que os minerais
se tornaram sistemas fechados apds terem se reequilibrado
do metamorfismo térmico.

8. Alinterseccao das isocronas de Rocha Total e dos mine-
rais corresponde a (¥Sr/ *Sr)i e (*Sr/ %Sr)_.

Note: Os minerais das outras rochas formam isdcronas
semelhantes. Suas inclina¢des sao idénticas, mas tem valo-
res diferentes de Sr_, adequados para as rochas totais das
quais sdo constituintes.

Exemplo:

Os seguintes dados se aplicam a Rocha Total e minerais
separados de um complexo gnaissico (Baltimore, Maryland;
Wetherill et al., 1968). Interprete esses dados utilizando
diagramas isocronicos adequados. Determine as idades e
Sr, e utilize-os para reconstruir a historia geologica dessas
rochas e minerais.

clinacs 0 0 TEMPO Dados medidos 8Rb / %Sr  87Sr/ 8Sr
inclinacdo =0 (t=0).
cnae t=0) . Rocha 1 2,244 0,7380
2. Todos os sistemas se movem ao longo da reta (veja
flechas). Rocha 2 3,642 0,7612
3. Ap6s um tempo At (t-t ) as rochas foram aquecidas Rocha 3 6,590 0,7992
por um curto periodo de tempo. Biotita (3) 289,7 1,9690
87 /86 N LN X Rocha total
'St/ Sr O Mineral (R2)
[— |Evolugdo de Sr em 3 amostras | . .
derocha (R1-R3) e nos minerais| " . N
| |daamostra R2 (M2, - M2,) e X'\ -\
B %o
o Efeito do metamorfismo
87 G~ T térmico nas rochas
( Sr/ SI‘)meag ..... »et magmaticas e nos
= R seus minerais
¢"St/*Sr),. | t=0
L S N — — — — O —%——0—————— — —
Myiy Ry Ro My Ry My $7py /86slr
| | | | | | | | | | | |

Figura 37. Evolucdo exemplificativa do Sr em trés amostras de rocha total (R1, R2, R3) e nos minerais da amostra R2 (M2). O
Sr nos minerais foi homogeneizado isotopicamente por um episddio de metamorfismo térmico de curta duragéo. A inclinagéo
da isécrona de rocha total corresponde a t, que € o tempo transcorrido desde a cristalizagio dessa rocha. A inclinagéo da
isdcrona mineral indica t_, que é o tempo transcorrido desde o final do metamorfismo.
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TEMPO Dados medidos 8Rb / 8Sr  ®Sr/ 86Sr
Feldspato alcalino (3) 5,600 0,8010
Plagioclasio (3) 0,528 0,7767
Rocha 4 0,2313 0,7074
Rocha (5) 3,628 0,7573
Biotita (5) 116,4 1,2146
Feldsato alcalino (5) 3,794 0,7633
Plagioclasio (5) 0,2965 0,7461

Rochas 1,2,3,4,5:

87Sr / %6Sr = 0.14457(*Rb / %Sr) + 0.705387 r=0.9984;
tempo ~ 1018,1 Ma

Rocha 3 + Minerais (3)

87Sr /36Sr=0.004122(*Rb / %Sr) + 0.77482 r = 0.9999;
tempo = 290 Ma

Rocha 5 + Minerais (5)

87Sr /36Sr=0.004033(*’Rb / %Sr) + 0.74510 r = 0.9999;
tempo = 283 Ma

Os dados sdo representados graficamente na Figura 38.

87 86 =
- St/ Sr =
0.80 |
0.78 ) - 45‘
|~ PI(3) JoWte
0.76 |-
| -
074 [ PI5) @ Rocha total
i O Minerais M3
O Minerais M5
0.72
87 86
Rb/™Sr
l L l L l L
0 2 4 6 8

Figura 38. Representacéo grafica dos dados. O complexo
gnaissico mostra uma idade de cerca 1 Ga. Os minerais foram
equilibrados por um evento térmico cerca de 280-290 Ma.

MISTURAS ENTRE DOIS COMPONENTES:
COMPOSICAO QUIMICA ENTRE AS MISTURAS
DE DOIS COMPONENTES; MISTURAS ENTRE
DOIS COMPONENTES COM DIFERENTES
RAZOES ®’RB / %SR.

Assumindo a mistura entre dois componentes, A ¢ B,
em diferentes propor¢des definidas por um parametro “f”
definido como:

f=A/(A+B) (1)

A e B sendo o peso em % dos dois componentes em uma
dada mistura. A concentracao de qualquer elemento X sera:

X, =X, f+X,(1-f) @)
ou
X, =f(X,~X,)+X, @)

Portanto, o valor de fpode ser calculado pela % de qual-
quer elemento X em uma mistura de dois componentes,
conhecendo-se as concentragdes de X nos termos X, e X ..

Considerando a concentracao de dois elementos X ¢ Y
em misturas de Ae B (X, X eY,, Y, respectivamente), €
eliminando £, segue-se da Equagao (3):

Y, =X, [(Y,-Y) /X, - XDl + [(Y, X, - Y, X))/
X,-X)l @)

onde (4) € a equagdo de uma reta com coordenadas X,
Y,,» representando misturas de A e B.

Ti/Zr

Toleitos primitivos da Bacia do Parana

120 f— Toleitos baixos em Ti (média)

NPB CPB SPB
o <A

Toleitos altos em Ti (média)
NPB CPB SPB
e & A

G: Ilha de Gough

10% T: Ilha de Tristan da Cunha

S: Diques alcalinos entre
Santos e Rio de Janeiro

100 g

80 = Toleitos

Tipo Esmeralda

60 = Toleitos

40 rochas maficas

K-ASU potéssicas

rochas maficas altas em Ti
potassicas
baixas em Ti
20 fm
_‘ EMBASAMENTO CRISTALLINO Ti/Y
| | ] ] | ] ] ] ] ] ]
200 400 600 800 1000

Figura 39. Representacéo grafica das razbes Ti/Y vs Ti/Zr
na Bacia do Parana.

Note:

1. Linhas retas podem, portanto, ser ajustadas em arran-
jos de pontos de dados que representam misturas de dois
componentes em diferentes proporgdes.

2. Se a concentracdo de um dos dois elementos entre
os extremos (end members) for conhecida, a equagao de
mistura pode ser usada para calcular as concentragdes do
outro elemento.

3. O valor de f(parametro de mistura) pode ser determi-
nado pela Equacao (3) a partir da concentragao observada
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de qualquer elemento em uma suite de duas misturas
componentes.

4. O mesmo tipo de calculo pode ser feito também para
razdes elementares (vide Figura 39).

Considerando as misturas de dois componentes A e B,
respectivamente, com:

1. Diferentes concentragdes de Sr

2. Diferentes razdes *’Sr / *Sr

O numero total de &tomos de ¥’Sr em unidade de peso
dessa mistura ¢é:

¥Sr,, = {[(Sr,Ab¥ )N f]/ W} +
{I(SryAbY) N (1 -]/ W} 3

onde: Sr, e Sr, sdo as concentragdes de Sr em A € B,
respectivamente;
AbY, e Ab*’_ sdo as abundéncias isotdpicas do *'Sr;
W, e W, sdo os pesos atdmicos do Srem A e B,
respectivamente;
N ¢ o numero de Avogadro;
(f) € o parametro de mistura.

Escrevendo uma equagio semelhante para %°Sr e resol-
vendo para a razdo®’Sr / *Sr:

('St / %Sr) | = {[(Sr,Ab¥" ) ] W} + {[(Sr, Ab*" ) (1 —
NIW,} 7 {Sr Ab* ) fW_+ Sr,Ab* (1 - )W} (6)

Introduzindo as aproximagdes de que o peso atdmico Sr
e as abundancias do *Srem A =~ B (por exemplo, se *’Sr/*Sr
s30 0,7 e 0,8, respectivamente, os pesos correspondentes do
Sr diferem apenas de 0,08%):

W, =W, e Ab* = Ab*, entdo:

(*¥Sr / %8r),, = {Sr, AbY ) f} + {Sr, AbY (1 — f)}/
{Ab® [Sr, f+Sr,(1-H1}(7)

e fazendo
(AbY N Ab®) = (¥Sr / %°Sr) N e
(Ab’”B / Ab*) = (¥Sr / 86Sr)B,

Da (6):

(*’Sr / ¥8r), = (*'Sr / *Sr), [(Sr,/Sr ) f]
+(¥Sr /*8r), [(Sr,/Sr ) A -H] (8)

eliminando f:
(*’Sr / ¥8r), = {(Sr, Srp) [(*"Sr / *Sr),,

— (’Sr /*8r),] / {Sr,(Sr, — Srp)} + {Sr, (*'Sr/*Sr), -
Sr, (Sr/%8r),} / {Sr, —Sr, } (9)

Isto ¢, sendo a = {(Sr, Sr,)[(*'Sr / *Sr), — (*'Sr / *Sr), ]
/ {(Sr, — Sr,)}

eb= {Sr, ('Sr/*Sr), —Sr, (¥Sr/%Sr),} / {Sr, —Sr,},

entao:

(*’Sr /%S8r), =a/Sr, +b (10)
Essa ¢ a equacdo de uma hipérbole onde a e b sdo cons-

tantes especificadas pelas concentragdes e razdes 8’Sr / #Sr
em A e B, respectivamente.

Exemplo:

Dados: dois componentes A e B

Sr, =200 ppm (¥’Sr / %8r), = 0,725
— 8 86 =

Sr, =450 ppm (¥’Sr /*8r), = 0,704

Calcular as concentra¢des do Sr e razdes (¥Sr / *Sr)
das misturas para diferentes valores de f'(por exemplo 0,8,
0,6, 0,4, 0,2).

Respostas:

valores de Sr de: Sr,, = Sr, x f+ Sr, x (1-f)
E = (¥Sr/%8r),,,, valores de:

E = (¥Sr/%8r), x Sr, / Sr,, x f+ (¥Sr / *Sr), x Sr, /
(1=

N

Sr 87Sr/®Sr A

A 200 0,72500 1,0
250 0,71744 0,8

300 0,71240 0,6

350 0,70880 0,4

400 0,70610 0,2

B 450 0,70400 0,0

E a equagdo da hipérbole (Equagio 10) é: (*’Sr/ *Sr),,
=1/8r,,x7,56 +0,6872.
Os dados sao representados graficamente na Figura 40.

RAZOES ISOTOPICAS E COMPOSIGOES
QuiMICAS

Calcular as concentragdes de SiO, e de ¥’Sr / *Sr para
as misturas A e B para /= 0,2, 0,4, 0,6, 0,8, assumindo:

A B
SiO, 72 48 %
Sr 150 475 ppm
87Sr / #58r 0,730 0,704 razao isotopica
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i Vi & v, 56
070 |- St/ St A | s B
] A
075 | 1p @ A@00,0.725) L
0720 |- -
ons |
0710 |-
. i .
005 B(#50,0704) o) 1/8r * 10
1 | 1 | 1 1 1 0 1 L X \
0o ;W 4p W2 3 $ 5 6

Sty,ppm

Figura 40. A: Representacido grafica do exemplo. B: transformacédo da hipérbole de A em uma linha reta plotando as

reciprocas das concentragdes de Sr.

Sr,, (Sr/%sr),, (Si0,),,

B 475 0,70400 48,0
0,2 410 0,70590 52,8
0,4 345 0,70852 57,6
0,6 280 0,71236 62,4
0,8 215 0,71851 67,2
A 150 0,73000 72,0
Equagdes:

X, =f(X, =X+ X, (D

(*’Sr / %8r),, = {Sr, Sr, [(¥'Sr / *Sr), — (*'Sr / ¥Sr),1} /
{Sr,, (Sr, — Sr,)} + {Sr, (*’Sr/*Sr), — Sr, (*'Sr/*Sr),} /
{(Sr,—Sry)} D
Sr,, = X,, {(Sr, = Sr) / (X, — X))} + { Sr,X, — Sr, X} /
X, — X} (TI1)

Onde:
a=(¥Sr/%8r), = {Sr,Sr, [(*Sr/*Sr), — (*Sr /*Sr), |}
/{(Sr, - Srp)}
b= {Sr, (¥Sr/%Sr), — Sr, (*'Sr/*Sr),} / {(Sr, — Sry)}
c=(Sr, = Sr) / (X, —X})
d={Sr, X, —Sr, X} / (X, — X))

entao:

('Sr/%Sr) =a/(c X, +d)+b (IV)

Com base nas equagdes 1, 2, 3 e 4, os dados relatados
no exemplo sdo graficamente representados na Figura 41.

Note que as equacdes consideradas podem ser aplicadas
sempre que situa¢des de contaminacdo e/ou de assimilagdo
sdo verificadas, as quais se podem aplicar os eventuais pro-
cessos de cristalizacdo fracionada.

Isécronas ficticias

As misturas de dois componentes com diferentes razdes
Rb / Sr e ¥'Sr / #Sr se situam sobre retas (com inclinagdo
positiva ou negativa):

(*’Sr /*8r), =g (VSr/*Sr)+e (11)

interpolando as equagdes prévias de mistura (7), (8) e
(9) e assumindo, por exemplo, a razao®’Sr / %Sr = 0,70 —
0,75, ¥Rb / %Sr ~ 2.896 x Rb = K, entio

e ={Rb,Sr,(*Sr/*Sr), —Rb, Sr (*’Sr/¥Sr),}
/ (Rb,Sr, —Rb, Sr,) (12)
g = {Sr, Sr [(*Sr/ *Sr),— (*Sr / *Sr), ]}
/K (Rb,Sr, — Rb Sr)| (13)

Exemplo: A B
Sr 200 450
Rb 400 40  —%Sr/%8r = (¥Rb / %8r)
0,0033755 + 0,70302
0,725 0,704

-50 -

Geol. USP, Sér. didat., Sao Paulo, v. 4, p. 3-73, Novembro 2015



Petrologia magmatica
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B 1Sr+10”
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Figura 41. Representacéo grafica dos dados reportados.

de: m=e*—1et=[In(m— 1)]/A, se pode calcular:
t=237 Ma

Essa linha (ou similar) ndo é uma is6crona, mas uma
linha de mistura. Note que a correlagdo positiva das razdes
iniciais¥’Sr / *Sr das rochas igneas e suas razdes Rb / Sr é
interpretavel em termos de processos de mistura ou como
evidéncia de heterogeneidades de longo termo do manto
superior (Figura 42).

VSr /™St

0,711

0,709

0,707

T =694 Ma

0,705

“Rb /*Sr

P P T BN B
0 02 0.4 0,6

Figura 42. Isdcrona ficticia tracada pelas razdes médias
87Sr / 8Sr vs 8Rb / #Sr de diferentes variedades de lavas
potassicas provenientes das regides de Birunga e Toro-
Ankola do East African Rift Valley. Essas rochas sédo do
Plioceno ou mais jovens. As correlagbes das razdes &’Sr
/ 88Sr e &Rb / 8Sr foram interpretadas como resultado de
mistura de duas componentes contendo Sr de composicao
isotopica diferente (vide Bell e Powell, 1969).

GEOQUIMICA DO SM E ND

Samario (143) e Neodimio (147) sdo elementos de terras
raras leves (LREE) que ocorrem principalmente em mine-
rais de silicatos, fosfatos, e carbonatos. Um dos isétopos do
Sm ¢ radioativo e decai emitindo uma particula o no iso-
topo estavel do Nd (!*Nd). Embora a meia vida do ¥/Nd
seja muito longa (T = 106 x 10" anos, A = 6,54 x 10'2a’};
Lungmair e Marti, 1978), este decaimento ¢ util para datar
rochas terrestres, lunares e meteoritos.

A menor abundancia do Sm comparada a do Nd ¢é con-
sistente com o decréscimo geral nas abundancias cosmi-
cas dos elementos com o aumento do numero atdmico.

A abundancia do Nd no sistema solar é de 8,36 x 10'ato-
mos de Nd por 10° atomos de Si, enquanto a do Sm ¢é de
2,61 x 10!/ 10°Si (Anders ¢ Ebihara, 1982).

A razdo de Sm e Nd em rochas e minerais terrestres
varia aproximadamente entre 0,1 e 0,5 porque a simila-
ridade de suas propriedades quimicas inibe uma maior
separacgao entre o Nd e o Sm devido a processos geoldgi-
cos. Por exemplo, a razdo Sm / Nd dos basaltos da crista
médio-oceanica (MORB) ¢ 0,32, enquanto que os grani-
tos tem uma razao de 0,19 e rochas alcalinas podem ter
uma razao de apenas 0,11-0,12.

O decaimento do '¥’Sm e crescimento do **Nd radiogé-
nico sdo descritos pela equacao:

4Sm / “Nd = (*Nd / 144Nd)in'

icial

+(“Sm / “Nd)(&" — 1) (1)
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onde “Nd ¢ utilizado como is6topo de referéncia porque
o namero de atomos de ““Nd em uma unidade de peso da
rocha e/ou mineral permanece imutavel enquanto o sistema
no qual reside permanece fechado para o Nd.

Datagdes pelo método Sm-Nd (baseado nas mesmas
consideragdes das isocronas Rb-Sr) sdo geralmente obti-
das da anélise de minerais separados ou suites cogenéticas
de rochas cuja razdo de Sm/Nd varia suficientemente para
definir a inclinagdo de uma isocrona (*’Sm / '“Nd vs "*Nd
/'%Nd, onde '"Sm/"“Nd =(Sm/Nd)_ ..., % 0,60448 deri-
vou da abundancia de is6topos; Faure, 1986).

Por exemplo, a isdcrona Sm-Nd baseada nas fracdes de
minerais do acondrito Moana fornece uma idade de 4,58 +
0,05 Ga (Faure, 1986, Figura 12.4).

MISTURAS BINARIAS DE DOIS ELEMENTOS
EM ROCHAS COM RAZOES ISOTOPICAS
DIFERENTES

Se A e B forem componentes contendo diferentes con-
centragdes de um elemento X, ¢ se RX for uma razdo iso-
topica de X, entdo:

R, = [R* X, f+ RS, X (1= )]/ [X, f+X,(1=f)] (1)

A equacao (1) pode ser usada para calcular a razao iso-
topica de qualquer elemento em misturas cujas composicoes
em termos de componentes A e B sdo especificadas por valo-
res pré-selecionados do parametro de mistura f, desde que
sejam fornecidas as razdes isotdpicas e as concentragdes.
Pode ser usada também para calcular razdes isotopicas de
dois elementos diferentes na mesma mistura, resolvendo
antes para um elemento e depois para o outro.

Dessa forma, podem-se gerar pares de razdes isotopi-
cas de dois elementos X e Y para valores de f'especificos.

Exemplo (Figura 43):

Componente A (“granito”: Crosta Continental Superior)

Componente B (“basalto”)

- 143Nd /144Nd
0,5130 [
-\ componente B, basalto
0,5128 :—
0,5126 :_
05124 | 0.6
- 0.8
05122 -
C 87 86 A
:lllllllllSlI;l/llSlI]lll
0,705 0,715 0,725 0,735

Figura 43. Representacéo grafica do exemplo considerado.

Nota: Misturas podem representar ou assimilaciio de A
por magmas basalticos na crosta, ou uma mistura das fon-
tes das rochas basalticas e graniticas.

Componente A Componente B

Sr/ppm 160 318
87Sr / 8Gr 0,73691 0,70362
Nd / ppm 31 18
43Nd / *Nd 0,51212 0,51300

Sendo: R* = [R* X f+ R*, X (1 = NI/ [X, f+ X,
(1=5H]eforf=0,2,04,0,6,0,8
(*Sr / *Sr),, = {[0.73691 x 160 x f'+ 0.70362 x 318 x
(A =H1/1160 x f+318 (1 =]}
(""Nd / "*Nd),, = {[0.51212 x 31 x f+ 0.51300 x 18 x

=N/ BLxf+18A =N}

c.
f 'Sr/®Sr),  ("**Nd/'“Nd),,
0,2 0,70734 0,51274
0,4 0,71198 0,51253
0,6 0,71793 0,51238
0,8 0,72586 0,51222

Os resultados sdo graficamente representados na Figura 43.

Para obter as equagdes de mistura a partir das medi-
das das composicdes isotdpicas de dois elementos em uma
suite de misturas bindrias ¢ necessaria uma equacao que
relacione as razdes isotopicas de X e Y diretamente (o que
pode ser obtido combinando a Equagdo (1) para X e Y),
resolvendo ambas as equagdes para f'e igualando os resul-
tados. Aplicando a multiplicacdo cruzada e juntando os ter-
mos, tem-se a equacdo geral de uma hipérbole: Figura 43.
aR*|, +bR* RY +cRY +d=0 (2),sendo
a=("*Nd/'“Nd),Nd,Sr, - ("**Nd / '*Nd), Nd, Sr,
b=Nd,Sr,— Nd,Sr,
¢ =(¥Sr/%8r), Nd,Sr,— (*’Sr /*Sr),Nd, Sr,
d=(""Nd/'Nd), (’Sr /*Sr),Nd, Sr, — (**Nd / '“Nd)
5(’Sr /%8r), Nd, Sr,

No caso do exemplo (p. 55):
a=-—3571.039
b=+6978
c=-4813.98516
d=+2463.4704

entdo:
3571,039(*Sr / #Sr) + 6978(***Nd / **Nd)(*’Sr / ¥Sr) —
4813,985('Nd / **Nd) + 2463,47=0

A forma da hipérbole de mistura é controlada pelo coe-
ficiente “b” do produto cruzado da Equagdo (2).

Quando “b” = 0, a hipérbole se torna uma reta:
aR*| +cRY, +d=0 (Nd, Sr, =Nd,Sr,) (3)
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E a forma da hipérbole de mistura ¢ definida por:
K= (Nd/Sr), /(Nd/Sr), “)

Quando K=1, b =0, a (2) sera uma reta.

Se K > ou < 1 (vide exemplo onde K = 3.423), os dia-
gramas razao-razao sdo hipérboles cuja curvatura aumenta
conforme K se afasta da unidade.

A fra¢do em peso “f” de um componente A em
qualquer mistura binaria de A e B pode ser calculada
resolvendo:
RXM=[RXAf+RXBXB(1—j)/XAf+XB(1—f)] S),
entdo
=X, R, —R* )]/ [RY (X,-X) —R*, X +R¥, X ] (6)

A equagdo pode ser resolvida em termos de X ou Y,
desde que as razdes isotopicas sejam compativeis com a
Equacao (2).

Em termos de Sr, obtém-se:
f=Sr, [(*Sr /%S8r), — (¥Sr/*Sr) ] / [(*Sr / *Sr),, (Sr,
—Sr,) — (¥Sr /*8r), Sr, + (*’Sr / *Sr) , Sr | (7)

Analogamente, em termos de Nd obtém-se:

S = {Nd[("*Nd / "“Nd), — ("*Nd / "“Nd) ]} / [("**Nd /
“Nd),, (Nd, —Nd,) — ("**Nd/'“Nd),Nd, + ("“*Nd / “Nd)
N @)

se, assim como no exemplo de p. 56, a mistura isoto-
pica for representada por 50,5% da componente A e 49,5%
da componente B.

NOTACOES CHUR E EPSILON (g)

A evolucdo isotopica do Nd na Terra ¢ descrita em
termos de um modelo denominado CHUR (CHondrite
Uniform Resorvoir, DePaolo, 1988). Esse modelo assume
que o Nd terrestre tenha evoluido em um reservatorio
uniforme cuja razdo Sm / Nd ¢ igual aquela dos meteo-
ritos condriticos.

O atual valor da razdo '*Nd / '““Nd desse reserva-
torio é 0,512638. A razdo atual '¥’Sm / “*Nd do CHUR
¢ 0,1967. Essas informagdes permitem calcular a razdo
3Nd / “Nd do CHUR a qualquer outro instante “t” no

passado:
For = Pogor = (7Sm /7 HNGY e (€4 = 1) @,
onde:

I' e = "*Nd/ '*Nd razdo do CHUR, a qualquer tempo
“t” no passado,

I’ e = "¥Nd/ **Nd razdo do CHUR no tempo presente

=0,512638, normalizado para '*Nd / '*Nd = 0,7219,

(*Sm / "*Nd)’, . = CHUR, baseado em anilises de
meteoritos rochosos = 0,1967.

As diferentes razdes que queremos comparar sao bas-
tante pequenas. Foi por isso que DePaolo e Wasserburg
(1976) introduziram o “parametro épsilon”, definido por:

s;CHUR = [(‘l‘j;Nd / t:‘:Nd)i / I‘C.HUR— %] x10* (2) )
& o = [(**Nd / "“Nd)medido / o= 1110 (.3).
Note que &', €Xpressa a diferenga entre a razdo ini-

cial '*Nd / '*Nd de uma suite de rochas e o valor corres-
pondente dessa razdo para o CHUR no instante da crista-
lizagdo das rochas, enquanto &° faz essa comparacao
para o presente.

Epsilon positivo indica que as rochas derivaram de
solidos residuais dos reservatorios apds um magma ter
sido extraido anteriormente. Tais partes do reservato-
rio sd@o denominadas “empobrecidas” em “elementos
litofilos de grande raio i6nico” (LILE), que sdo pre-
ferencialmente particionados na fase liquida durante a
fusdo parcial.

Epsilon negativo indica que as rochas derivaram de
fontes que tinham uma razao Sm / Nd mais baixa do que o
reservatorio condritico e que tais rochas foram derivadas
ou assimiladas de rochas crustais antigas, cuja razdo Sm /
Nd foi diminuida quando separada do CHUR.

Se épsilon = 0, a composic¢ao isotdpica do Nd na rocha
¢ indistinguivel daquela de um reservatério condritico,
podendo-se concluir que as rochas podem ter sido deriva-
das daquele reservatorio.

Analogamente, sendo a razdo *’Sr/%Sr da Terra global =
0,7045 e suarazdo *Rb /*Sr atual = 0,0816, assumindo que
a razdo ¥’Sr / *Sr da Terra primordial era 0,69899 (BABI,
ou seja, Basaltic Achondrite Best Initial) e sua idade 4,6
Ga, a razao%Sr / %Sr da Terra global derivada dessa forma
pode ser utilizada para definir os parametros épsilon do Sr:
&', e &' como:

', = {[(¥Sr /¥Sr)" [ [(Sr /*Sr)’ ] — 1} x 10*(4)

g, = {[(¥Sr/¥8r) [ [(¥Sr/¥8r)' ] — 1} x 10* (5)

onde:

(*’Sr / ¥Sr)” .= é o valor medido dessa razio na rocha
(R) atualmente;

(¥’Sr / %Sr), = valor inicial dessa razdo no instante de
cristalizagdo da rocha;

(’Sr / ¥8r)° , = valor atual dessa razdo em um reser-
vatorio uniforme (0,7045);

(’Sr / ¥Sr)' . = valor dessa razdo em um reservatorio
uniforme a qualquer tempo t no passado.

Os valores de (*’Sr / *Sr)' , podem ser calculados por:

®'Sr/*Sr) . ="Sr/%Sr)’ . —("Rb/¥Sr)’ . x (" —1) (6)

Adicionalmente, a distribui¢do das razdes *’Sr / *Sr vs
3Nd / '**Nd dos basaltos da crista médio-oceanica (Mid-
Ocean Ridge Basalts: MORB) e de rochas igneas prove-
nientes de ilhas oceanicas selecionadas definem o “Mantle
Array” (Figura 13.1 de Faure, 1986). Na Figura 44 sdo mos-
tradas as relagdes de alguns basaltos continentais e arranjos
do Manto (Mantle array).

CHUR
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Tabela XI. Programa de célculo para €', e €.

Calculo do &', e &' (notagdes de tempo integrado)

1 INPUT “Sr/Sr="; X

2 INPUT “Rb/Sr="; Z

3 INPUT “Nd/Nd="; Y

4 INPUT “Sm/Nd="; W

5 INPUT “AGE, Ma="; A

6 T=X*0,1194+0,1194+0,006756+1

7 S=0,1194/T*85,9092+0,00675/T*83,9134+87,9056/T+0,1194*X*86,0088/T
8 N=Z*(0,278346*S)/((0,1194/T)*85,46776)

9 B=X-N*(EXP(0,0000142*A)-1)

10 C=Y-W*0,60448*(EXP(0,00000654*A)-1)

11 F=0,512638-0,1967*(EXP(0,00000654*A)-1)
12 E=0,7045-0,0816*(EXP(0,0000142*A)-1)

13 G=(B/E-1)10000

14 H=(C/F-1)*10000

15 PRINT “et UR=":G

16 PRINT “et CHUR=";H

17 STOP

18 PRINT “Sr0=";B

19 PRINT “Nd0=";C

20 GOTO 1

Idades modelo do Nd

Uma vez que CHUR define as razdes iniciais das rochas
continentais no tempo, deduziu-se que medidas de '**Nd /
144Nd e Sm / “Nd, com o uso do CHUR pode produzir
idades “modelo” para a segregacao do liquido (magma) do
manto, que formou qualquer rocha crustal. Isso tem sido
denominado “T-CHUR’. Para calcular uma idade T, pre-
cisa ter ocorrido um fracionamento entre Nd / Sm durante
a extracdo do magma do manto para produzir uma rocha
continental. Esse fracionamento causaria um desvio entre as
linhas de evolugao isotopicas da crosta e manto. A interse-
¢do entre essas duas linhas de evolu¢do indicara a idade de

formagdo da crosta. A idade T, € definida pela equagdo:

(143Nd] (143NdJ
144 A7 | 144
Nd sample Nd CHUR

1
TCHUR:(z]ln 1+(147Sm] [WSWZJ
sample CHUR

144 m

Aidade T, de umarocha pode indicar a idade de for-
macao da crosta desde que a amostra ndo tenha sido per-
turbada durante sua formagdo. Sendo Sm / Nd Elementos
de Terras Raras (Rare Earth Elements = REE), sua imobili-
dade caracteristica permite as suas razdes resistirem ao fra-
cionamento durante o metamorfismo e a fusdo das rochas
silicaticas. Isto, portanto, permite calcular as idades de for-
macao a despeito de qualquer metamorfismo que a rocha
possa ter sofrido.

As idades modelo podem ser calculadas também para
um reservatorio empobrecido, cujas razoes Sm / Nd tém
aumentado devido a formagado de fusdes parciais em epi-
sodios anteriores. Para esse proposito considera-se que o
reservatorio empobrecido tenha uma razdo '**Nd / *Nd
=0,513112 ¢ "¥Sm / “*Nd = 0,222 com valores atuais
(Computational model).

Um exemplo de aplicacao das idades modelo ¢ mostrado
na Figura 45 (vide Ruberti et al., 2005).
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Figura 44. Distribuicdo das razdes &Sr / &Sr vs “*Nd / “Nd e relativas notagdes € de basaltos continentais (PA: campo
dos complexos alcalinos e toleitos da Provincia Parana) relativos a tendéncia do manto (Mantle Array). I: f, > 0, f,. >0
representa fontes onde as razées Sm / Nd e Rb / Sr s&o maiores de correspondentes valores de CHUR e UR; IlI: f >
0, f,, < O representa os sdlidos residuais; llI: 7, < 0, f, < O representa provavel contaminagdo de liquidos primarios com
materiais crustais (granulitos); IV representa fusdes parciais (ver também a Figura 13.3 de Faure, 1986); £ e f, séo fatores
de enriquecimento definidos por:

f, = {[(*"Sm / “Nd) / (*'Sm / “Nd)°,,,,.] - 1} e f., = {["Rb / %Sr) / ('Rb / %Sr)°, ] - 1}.

CHUR:

10
Rochas magmaticas

de terrenos Nico Perez

-10}5

DM
20f T7(Ga)
| | |
1 2 3
Figura 45. Diagrama T vs ¢Nd (De Paolo, 1988) para rochas do Uruguai do tipo. |, II, lll: enxame de diques Florida, Nico Perez

e Treinta y Tres (Ruberti et al., 2005); Cinturao Dom Feliciano (DFB: Dom Feliciano Belt; Babinski et al., 1997); A e L: séries Aigla
e Lavelleja, respectivamente (Kirstein et al., 2000); CV-ST, sienito e traquitos do Valle Chico; VC-GR, granitos e riolitos do Valle
Chico. Note que as rochas félsicas Palmas (ndo mostradas; Garland et al., 1995) se sobrepdem exatamente as rochas VC-ST .
Insercao: histogramas representando as idades modelo para as rochas VC. Campos areia e brancos, respectivamente variantes
de dois ou um feldspatos, simbolos como na Figura 16; campo verde: riodacitos de Jaguaréo (J RD).
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Tabela XIlI. Célculo da idade modelo do Nd.

1 INPUT “(143/144)M, rocha=";A
INPUT “Sm/Nd, M, rocha="; B

PRINT “Tchur=";T

PRINT “Tdepleted=";D
GOTO 1

~N N B W N

T=(1/(6,54E-6))*LOG((A-0,512638)/((B*0,60448)-0,1967)+1)

D=(1/(6,54E-6))*LOG((A-0,513151)/88B+0,60448)-0,2188)*1)

CALCULO DAS RAZOES INICIAIS RELATIVAS
AOS ISOTOPOS DO PB (RAZOES INTEGRADAS
POR IDADE)

Os is6topos do chumbo

O Chumbo (Pb) tem quatro isdtopos estaveis: 2*“Pb,
206pp, 207Ph, 2%Pb. O chumbo-204 ¢ um nuclideo primor-
dial e ndo ¢é radiogénico. Os trés isotopos, Pb-206, Pb-207
e Pb-208, representam o extremo final das trés cadeias de
decaimento denominadas série do uranio (ou série do radio),
série do actinio e série do tdrio, respectivamente (Faure,
1986). Essas séries representam a cadeia dos produtos de
decaimento dos isotopos primordiais de longa vida U-238,
U-235 e Th-232, respectivamente. Entretanto, cada um
deles também ocorre como isdtopo primordial criado nas
supernovas, ao invés de como produto filho radiogénico.
A razdo fixa do chumbo relativa as quantidades primor-
diais dos outros is6topos do chumbo pode ser usada de
base para calcular as quantidades adicionais de chumbo
radiogénico presentes em rochas como um resultado do
decaimento do uranio e tdrio.

Os isétopos de maior longa-vida sdo 2*Pb, com meia
vida de = 15,3 milhdes de anos, e 2*Pb, com uma meia-
-vida de ~ 53.000 anos. Dos radioisdtopos que ocorrem
naturalmente, a meia-vida mais longa é a do 2'°Pb, 22,20
anos. A massa atomica padrao (média da abundancia-pe-
sada dos isotopos estaveis) ¢ 207,2(1) u.m.a. O chumbo
¢ 0 elemento com o is6topo estavel mais pesado, 2%Pb.
(O de maior massa 2”Bi, considerado estavel, tem uma
meia-vida de 1,9 x 10" anos). Atualmente é conhecido
um total de 38 is6topos do Pb, incluindo espécies sintéti-
cas muito instaveis.

Equacébes de decaimento para a datacdo Pb-Pb
comum

Existem trés isotopos “filhos” estaveis do Pb que resul-
tam do decaimento radioativo do urénio e torio na natu-
reza; sdo eles: 2°Pb, 27Pb, e 2%Pb. O 2Pb é o tinico isdtopo
do chumbo nao radiogénico, portanto nao ¢ um dos isoto-
pos filhos. Esses is6topos filhos sdo os produtos finais do

decaimento do U e Th das séries radioativas que iniciam dos
38U, 25U e 22Th respectivamente. Com o passar do tempo,
o produto final de decaimento se acumula conforme decai
0 is6topo pai, com taxa constante. Isso desloca a razdo de
Pb radiogénico versus o ?*Pb ndo radiogénico (**’Pb / **Pb
ou 2°Pb / 2%Pb) a favor do radiogénico °’Pb ou 2°Pb, o que
pode ser expresso pelas equacdes de decaimento:

27 pp, ~ 27 pp, N B577 (622351 B 1)
204 py, , 204 py, 1 204 py,
206 206 238
Pb Pb U :
204 = | 204 T 20 (6/1238 - 1)
Pb » Pb ; Pb

onde os subscritos P se referem ao tempo presente e I
as razdes isotopicas iniciais do Pb, &, € A, sdo constan-
tes de decaimento para 2°U e 28U, e t ¢ a idade. O conceito
de datagdo comum Pb-Pb (também referido como datagao
isotopica do chumbo em rocha total) foi deduzida das duas
equagdes acima (Nier et al., 1941), dividindo a primeira
equagdo pela segunda, desde que o sistema U/ Pb ndo tenha
sido perturbado. Rearranjando:

27 pp, 27 pp,

204 pyy P_ 204 pp ) [ 1 ) S5

206 pg, 206 pg, 137.88 )| &*%% 1
[ 204ijp _( 204Pb]1

onde o fator 137,88 ¢ a razdo atual de >**U / 2°U. Como
se observa na equacao, as razdes isotopicas iniciais dos is6-
topos do Pb, assim como a idade do sistema, sdo os dois
fatores que determinam as composigdes isotopicas atuais
do Pb. Se a amostra tiver se comportado como um sistema
fechado ao plotar a diferenca entre as razdes atual e inicial
de 27Pb / 2%Pb versus 2°°Pb / 2Pb, resultara uma reta. A
posi¢do do ponto ao longo dessa reta depende da razdo U
/ Pb, enquanto que a inclinagdo da reta depende do tempo
transcorrido desde a formagdo da Terra (Nier et al., 1941).
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A formacédo da Gedcrona

O desenvolvimento da Gedcrona foi atribuida a apli-
cacdo da datagdo por Pb-Pb de Patterson (1956). Foram
medidas as razdes de Pb de trés meteoritos rochosos e
dois ferrosos (Dickin, 2005). A datagdo dos meteoritos
teria auxiliado Patterson ndo apenas a determinar a idade
desses meteoritos, mas também a idade de formagao da
Terra. Ao datar os meteoritos, Patterson datou diretamente
os varios planitesimais. O processo de diferenciacao iso-
topica ¢ o mesmo, seja na Terra, seja em outros planetas.
Portanto, o nticleo desses planitesimais estaria empobre-
cido de U e Th, enquanto que a crosta e 0 manto conteriam
razdes de U / Pb mais elevadas. Tendo os planitesimais
colidido, varios fragmentos foram espalhados produzindo
os meteoritos. Os meteoritos ferrosos foram identificados
como pedacos do nucleo, enquanto os meteoritos rocho-
sos como segmentos do manto e unidades crustais desses
planitesimais.

Amostras do meteorito metalico proveniente da Canyon
Diablo (Meteor Crater, Arizona) apresentaram a menor
composic¢do radiogénica de qualquer material do sistema
solar. A razdo U / Pb era tdo baixa que ndo foi detectado
qualquer decaimento radiogénico na composicao isotopica
(Dickin, 2005).

Como ilustrado na Figura 46, este ponto define a
extremidade inferior (esquerda) da is6crona. Portanto a
troilita encontrada no Canyon Diablo representa a com-
posi¢do isotdpica primitiva do sistema solar, datando de
4,55 £ 0,07 Ga (Dickin, 2005). Os meteoritos rochosos,
entretanto, apresentam razdes elevadas de 2’Pb / 2Pb
versus 2°°Pb / 2%Pb, indicando que essas amostras vie-
ram da crosta ou manto dos planitesimais. Essas amos-
tras definem uma is6crona na Figura 46, cuja inclinagdo
indica uma idade dos meteoritos de 4,55 Ga. Patterson
analisou também sedimentos terrestres coletados do assoa-
lho oceanico, representativos da composicao da Terra
Condritica (total), langada sobre a isécrona. A composi-
cdo isotopica dessa amostra se posicionou sobre a iso-
crona dos meteoritos, o que ¢ uma boa evidéncia de que a
Terra teve a mesma origem que 0s meteoritos € a mesma
idade, portanto resolvendo a idade da Terra e originando
0 nome geocrona.

Meteoritos rochosos

0 207Pb/204Pb

Sedimentos modernos

eteoritos 206ear 204
Pb/Pb
| |

mqtalico§
10 20 30 40 50

Figura 46. Isocrona do Pb para meteoritos e sedimentos
oceanicos modernos. A inclinacdo da isdécrona indica uma
idade para os meteoritos de T = 4,54 + 0,07 x 10° anos
(Patterson, 1956).

I, K e calculo das razdes iniciais

p =287 / 24Pp

38U = [U(ppm) x 10 x 0,992739] / 238,029

SM =1 + (**Pb / **Pb) + (*"Pb / *Pb)
(2Pb / 204Pb)m(ﬁd0

Abundancia isotopica: =1/ SM

Massa Atomica = AM

medido medido +

AM = 1/SM x {[(*"Pb / 2#Pb)_x 205,97448] +
+[(*Pb / 2#Pb)_ x 206,9759)] +

+ [(™Pb / 2#Pb) x 207,9766] +

+203,97305}

204Pb = [Pb(ppm) x 10-6 / AM] x (1 / SM)

k= [Th (ppm) / 232,038] x (1 /2%U)

De:

A, =1,55125 x 107"

%, =9,8485 x 10"

A, =4,9475 x 10"

entdo:

1. (*Pb / *™Pb), ...
p % 0,000155125 x Idade (Ma)

2. (207Pb / 204I)b)inicial = + (207Pb / 204Pb)
p/137.88 x 0,00098485 x Idade (Ma)

3. (208Pb / 204Pb)inicial =+ (zost / 204Pb)
% 0,000049475 x Idade (Ma)

Como exemplo, na Figura 47 sdo reportadas as razdes
iniciais do Pb para rochas magmaticas da Provincia
Parana-Angola-Etendeka (Comin-Chiaramonti et al., 2005).

= + (26Pb / 2“Pb) _

medido

medido

_HXK

medido
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Figura 47.2"Pb / 2%Pb e 2%Pb / 2%4Pb vs 2%Pb / 2%Pb (razdes iniciais) para tipos de rochas da Provincia Parana-Angola-Etendeka.
Fonte de dados: Comin-Chiaramonti et al., 2005. NHRL (North Hemisphere Reference Line) extraido de Hart (1984).
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APENDICE II: ELEMENTOS DE INTERESSE GEOLOGI(’EO E TRANSFORMAGAO
OXIDO-ELEMENTO E ELEMENTO-OXIDO.

Tabela B-1. Elementos de interesse geoldgico em ordem alfabética, com a excegéo de REE ordenadas segundo o numero

atémico.

Elemento Peso Atomico Ndmero Atémico Oxido Peso Molecular
Al 26,9815 13 AlLO, 101,9618
As 74,91 33 As, O, 229,8170
Ba 137,34 56 BaO 153,3394
C 12,0111 6 CO, 44,0099
Ca 40,08 20 Ca0O 56,0794
Cd 112,40 48 CdO 128,3994
Cl 35,453 17
Co 58,933 27 CoO 74,9324
Cr 51,996 24 Cr,0, 151,9968
Cu 63,556 29 CuO 79,95

F 18,9984 9
Fe 55,847 26 Fe,O, 159,6928
FeO 71,8464
H 1,00797 1 H,0
Hf 194,496 72 HfO, 210,49
K 39,102 19 K,O 94,2034
Li 6,939 3 Li,O 29,8774
Mg 24,312 12 MgO 40,3114
Mn 54,938 25 MnO 70,9374
Na 22,988 11 Na,O 61,9790
Nb 92,9065 41 Nb,O, 265,81
Ni 58,71 28 NiO 74,7094
P 30,9738 15 PO, 141,9446
Pb 207,2 82 PbO 223,20
Rb 85,47 37 Rb,O 186,9634
S 32,064 16 SO, 80,0622
Sc 44,956 21 Sc,0, 137,9102
Si 28,086 14 SiO, 60,0848
Sn 118,69 50 Sn,0, 285,3782
Sr 87,62 38 SrO 103,6194
Ta 180,96 73 Ta,0, 441,89
Th 232,05 90 ThO, 264,0488
Ti 47,90 22 TiO, 79,8988
U 238,042 92 uo, 270,08
Vv 50,955 23 V,0, 181,88
Y 88,905 39 Y,0, 225,8082
Zn 65,381 30 ZnO 81,38
Zr 91,2212 40 ZrO 123,22

Terras Raras (REE)
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Tabela B-1. Continuagéo.

Elemento Peso Atémico Nudmero Atémico Oxido Peso Molecular
La 138,91 57 La,0, 325,8182
Ce 140,12 58 Ce,O, 328,2382
Pr 140,907 59 Pr,0, 329,8722
Nd 144,24 60 Nd,O, 336,4782
Sm 150,35 62 Sm,0, 348,6982
Eu 152,0 63 Eu 167,9994
Gd 157,26 64 Gd,0, 362,5182
To 158,93 65 Tb,0, 365,8582
Dy 162,50 66 Dy,0O, 372,9982
Ho 164,93 67 Ho,O, 377,8582
Er 167,26 68 Er,O, 382,5182
Tm 168,934 69 Tm,O, 385,8662
Yb 173,04 70 Yb,O, 394,0782
Lu 174,97 71 Lu,O 397,9382
Tabela B-2.

Oxido — elemento transformacgao

Elemento — 6xido transformacao

SiO, x 0,4674 = Si
TiO, x 0,56995 = Ti
AlLO, x 0,6293 = Al
Fe,O,x 0,6994 = Fe **
FeO x 0,7773 = Fe ?*
MnO x 0,7745 = Mn
MgO x 0,6031 = Mg
Ca0 x 0,7147 = Ca
Na,O x 0,7419 = Na
K,0 x 0,8302 =K
P,0, x 0,4364 =P

BaO = 0,8957 = Ba
CO, x 0,2729 =C
Ce, 0, x 0,8538 = Ce
Co0 x 0,7865 = Co
Cr,0,x 0,6842 = Cr
CuO x 0,7989 = Cu
H,Ox0,1119=H
HfO x 0,9240 = Hf
La,0,x 0,8527 = La
Li,O x 0,4644 = Li
Nb,O, x 0,6990 = Nb
NiO x 0,7857 = Ni
PbO x 0,9283 = Pb
Rb,0 x 0,9144 = Rb

Six2,18393 = SiO,
Tix 11,6681 =TiO,
Al x 1,8893 = AL,O,
Fe x 1,4297 = Fe O,
Fe x 1,2865 = FeO
Mn x 1,2912 = Mn=
Mg x 1,6581 = MgO
Ca x 1,3992 = CaO
Na x 1,3479 = Na,0
Kx 1,2045 =K 0
Px22915=P,0,

Ba x 1,1165 = BaO
C x 83,6641 =CO,
Ce x 1,1712 = Ce,0
Co x 1,2715 = CoO
Cr x 1,4613 = Cr,O,
Cu x 1,2518 = CuO
H x 8,9365 = H,0
Hf x 1,0826 = Hf
La x 1,3228 = La,0,
Lix 2,15629 = Li,0
Nb x 1,4306 = Nb,O,
Ni x 1,2728 = NiO
Pb x 1,0772 = PbO
Rb x 1,0936 = Rb,0

3
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Tabela B-2. Continuacéo.

Oxido — elemento transformacao

Elemento — 6xido transformacao

SO, x 0,4005 =S
SrO x 0,8456 = Sr
ThO, x 0,8788=Th

Uo, x 0,8815=U
V,0,x 0,5601 =V
Y,0,x0,7874 =Y
ZnO x 0,8034 = Zn
ZrQ, x 0,7403 = Zr

S x 2,4969 = 8O,
Sr x 1,1826 = SrO
Th x 1,1879 = ThO,
U x 1,1344v=UQ,
V% 1,7854 = V,0,
Y x 1,2700 = Y,0,
Zn x 1,2447 = ZnO
Zr x 1,3508 = ZrO,

APENDICE III:

Tabela C-1. Programa de balanco de massa.

10
20
30
40
50
60
65
70
110
111
113
120
121
122

130
131

132
133
210
220
230
240
250
269
500
1000
1010
1020
1200
1210

DIM A(10,10),U(10,10),Z(10,10),C(10)
DIM F(10,10),B(10,10),X(10,10),D(10)
DIM E(10)

DIM P(10,10),G(10,10),H(10),K(10),L(10)

REM Y$ = “SiO2 TiO2 Al203 FeO MnO MgO CaO Na20 K20 P205”

M=10
E2=E1-30

INPUT “N AMOSTRAS=";NM
FOR J=1 TO NM

FOR I=1 TOM

PRINT J;”-“MID$(Y$,5*-4,5);
INPUT “:”:A(1,J)
EWJ)=EW)+A(l,J)

NEXT |

FOR =1 TOM
Al,J)=A(l,J)*100/E()

NEXT |

NEXT J

INPUT “MAGMA INICIAL=";MI
INPUT “MAGMA FINAL=";MF
INPUT “N: FASES=";N
FORJ=1TON

INPUT “FASE=";B(J)

NEXT J

PRINT “PROCISSANDO”
FOR I=1 TOM
F()=A(,MF)-A(,MI)

NEXT |

FORJ=1TOM

FOR I=1 TOM
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Tabela C-1. Continuacao.

1220 U(,J)=(A(,B())-A(,MF)/100
1230  NEXT|

1240  NEXTJ

1400 FORI=1TON

1410 FORJ=1TON

1430 FORO0=1TOM

1440 SM=SM+U(O,))*U(0,J)
1450  NEXT O

1460  Z(1,J)=SM

1470 NEXTJ

1480  NEXT|

1600 FORJ=1TON

1601 SM=0

1602  FORI=1TO M

1603 SM=SM-+U(,J)*F()
1604  NEXT |

1605  C(J)=SM

1606  NEXTJ

1650  FORI=N+1TO 10
1660  FOR J=N+1to 10
1670 Z(,J)=1

1680  NEXT J

1681 C()=1

1682  NEXT |

5000  FOR J=1TO N-1
5001 Q=J

5002 RM=ABS(Z(J,J)

5003 FOR O=J+1TON
5004  RN=ABS(Z(K,J)

5010  IF RM>=RN THEN GOTO v5050
5020 RM=RN

5030 Q=0

5050  NEXT O

5100  IF Q <>J THEN 5150
5110  IF ABS(Z(J,J) <E2 THEN 5150
5120  GOTO 5200

5150 FORL=JTON

5151  W=Z(J,L)

5152 Z(J,L=Z@Q,L)

5153  Z(QL)=W

5154  NEXT L

5160  W=C(J)

5170  CWU)=C(Q)
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Tabela C-1. Continuacao.

5180
5200
5201
5202
5210

5211
5212
5213
5220
5300
5301
5310
5311
5312
5313
5314
5320
5321
5322
5323
5324
6000
6010
6020
6030
6040
6050
6060
6061
6062
6063
6064
6065
6066
6110
6111
6112

ClQ=W
X(J)=1/2(,J)

FOR O=J+1 TON

IF Z(J,0)=0 THEN GOTO 5300
W=-X(J)*Z(0,J)

FOR L=J+1 to N
Z(0,)=W*Z(J,L+Z(0,L)
NEXT L
C(O)=W*C{J)+C(0)
NEXT O

NEXT J

X(N)=1/Z(N,N)
C(N)=X(N)"C(N)

FOR O=1 TO N-1
J=N-0

W=0

FOR I=J+1 TO N
W=Z(J,)*C()+W

NEXT |
C)=(C)-W)™X)
NEXT O

FOR J=1 TON
FORI=1 TOM

P(,J) =U(I,J)*CW)
G(i:J)=(A(,BW)*CWJ)/100
NEXT |

NEXT J

FOR =1 TOM

SP=0

SQ=0

FOR =1 TOM
SP=SP+P(:J)
SQ=SQ+G(i;J)

NEXT J

H()=SP

K()=SQ

NEXT |
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Tabela C-1. Continuacéo.

6200 SM=0

6201 FORI=1TOM

6202  SM=SM+K(l)

6203  NEXT |

6300 QR=0

6301  FORI=1TOM

6302  L()=(K()/SM)*100

6303  D()=F()-H(l)

6304  QR=QR+D()r2

6305  NEXT|I

6500  REM “LPT1:" AS#1

6501  PRINT “RESIDUIN2=";QR
6600 FORI=1TOM

6610  PRINT MID$(Y$,5%1-4,5);":"; Al MF)*E(MF)/100-D(1),” (“;H(1);™)”

6620  NEXTI
6700 SM=0
6701 SP=0

6702 FORI=1 TON

6703  IF C()>=0 THEN SP=SP+C() :GOTO 6720

6710  SM=SM-C()

6720  NEXT |

6724  FORI=1 TON

6730  IF C()>=0 THEN IF SP=<>0 then C())=C(l)*100/SP:GOTO 6750
6740  IF SM<>0 THEN C(l)=C()*100/SM

6750  NEXT |

6800 FORI=1 TON

6810  PRINT “FASE(“:l;"):":C()

6830  NEXTI
6900  PRINT “F=";1-SM/100
7000 REM

7100  IMPUT “SE ACABADO 0U, SE QUER TROCAR DE PARAMETROS 1, ANALISIS 2" HH
7110  IF HH=0 GOTO 8000

7115 IF HH=2 GOTO /=

7120 GOTO 210

8000 END
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ABREVIAGOES NO TEXTO

Acmita (Acm)
Albita (Ab)
Anortita (An)
Apatita (Ap)
Calcita (Cal)
Carbonato de s6dio (Nc)
Corindon (Crn)
Cromita (Chr)
Diopsidio (Di)
Espinélio (Sp)
Forsterita (Fo)
Granada (Gr)
Halita (HI)
Hematita (Hem)
Hipersténio (Hyp)
IImenita (Ilm)
Jadeita (Jd)
Kaliofilita (Kp)
Kalsilita (KIs)
Magnetita (Mag)
Nefelina (Ne)
Olivina (Ol)
Ortoclasio (Or)
Perovskita (Prv)
Pirita (Py)
Quartzo (Qz)
Rutilo (Rt)

Silica (S)

Silicato de potassio (Ks)
Thenardita (Thn)
Titanita (Ttn)
Ulvoespinélio (Usp)
Wollastonita (Wo)
Zircao (Zrn)
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TABELAS DOS EXERCICIOS

Respostas:

Razoes Isotdpicas

Abundancias %

W Sr

87Sr / 88r = 2,6 x 0,1194 87Sr 20,952 0,20952 x 86,9088 = 18,209132
88r / 8S8r = 0,118400 868r 8,381 0,08381 x 85,9092 = 7,2000501
84Sr / 88r = 0,006756 84Sr 0,4742 0,00474 x 83,9134 = 0,3977495
8Sr / 8Sr = 1,000000 8Sr 70,192 0,70192 x 87,9056 = 61,702699
Sum = 1,424658 99,999 87,5096
Exemplos
A) Cerro 7 Cabezas, Alto Paraguay (Comin-Chiaramonti e Gomes, 2005).
Material Rb Sr N 8Rb / #Sr (7Sr / #81) __ o
Rocha total 80 252 2,8930816 0,9184 0,70714
Rocha total 83 335 2,8927759 0,7167 0,70606
Feldspato alcalino 62,1 406,2 2,8925438 0,4417 0,70524
Rocha total 155 278 2,8937184 1,6134 0,70939
B) Cerro Chiriguelo, Amambay (Comin-Chiaramonti ¢ Gomes, 1996).
Material Rb Sr N 8Rb/%Sr (7Sr/%8r) o
Rocha total 151,6 1731 2,8933765 0,253400 0,708182
Calcita 36 3158 2,8932995 0,032983 0,707910
Residuo insollvel 667,4 1536 2,8938511 1,256639 0,709859
EXEMPLO
TEMPO Dados medidos 87Rb / 86Sr 87Sr / 86Sr
Rocha 1 2,244 0,7380
Rocha 2 3,642 0,7612
Rocha 3 6,590 0,7992
Biotita (3) 289,7 1,9690
Feldspato alcalino (3) 5,600 0,8010
Plagioclasio (3) 0,528 0,7767
Rocha 4 0,2313 0,7074
Rocha (5) 3,628 0,7573
Biotita (5) 116,4 1,2146
Feldsato alcalino (5) 3,794 0,7633
Plagioclasio (5) 0,2965 0,7461
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Respostas: Item 13
Sr 7Sr/%6Sr fA f Sr,, (Sr/*sr) , (Si0,)
A 200 0,72500 1,0 B 475 0,70400 48,0
250 0,71744 0.8 0,2 410 0,70590 52,8
300 0,71240 0.8 0,4 345 0,70852 57,6
350 0,70880 0,4 0.6 280 0,71236 62,4
400 0,70610 02 0,8 215 0,71851 67,2
B 450 0,70400 0.0 A 150 0,73000 72,0
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