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RESUMO

A facies Albita granito é a facies mais tardia do granito Madeira de afinidade alcalina a
qual é um especial pulso do magmatismo tipo A que se desenvolveu de forma expressiva
no periodo Orosiriano na provincia Tapajos-Parima no craton Amazonico. Esta facies se
subdivide em duas subfacies: Albita granito de nucleo e Albita granito de borda. O estudo
petrografico permitiu identificar que os minerais constituintes da fase magmatica destas
rochas apresentam localmente fei¢cbes de deformacdo plastica, cristais de K-feldspato e
albita com limites lobados por migracdo de borda, extingdo ondulante e geminacgéo
mecanica, assim como fenocristais de quartzo exibindo extingdo ondulante em padréo de
tabuleiro de xadrez com planos de deslizamento preferencialmente no eixo <a>,
recristalizacdo dindmica, rotacdo de subgréos e inclusdes de albita e alinhadas segundo
os limites dos cristais. Estas microestruturas em rochas graniticas indicam taxas de
deformacdo sob temperaturas intermediarias. Analises geométrica e cinematica das
estruturas levantadas em campo nas subfacies do Albita granito, comprovaram que
localmente a rocha se deformou ainda num estdgio magmatico, registrando foliacao
magmatica So, agrupada em duas orientacdes: N67°W/52°E e S79°W/58°N
(predominante). Os resultados do estudo de anisotropia de susceptibilidade magnética e
orientacdo preferencial de forma avaliam localmente a estabilidade da petrotrama ductil
medida em afloramento e registram tramas magnética e mineral predominantemente
subparalelas nas duas subfacies. Posteriormente, o Albita granito foi deformado
ruptilmente por zonas de cisalhamento transcorrentes (ZCa-s) orientadas S70°W/56°N e
S23°E/58°W, com cinematica dextral dominante associada ao cisalhamento principal
ZCa, e por falhamento normal (FR) com atitude predominante S60°E/58°S, sob os efeitos
de um campo regional de esfor¢os que se manteve estavel durante sua cristalizacdo e
deformacéo. A progressiva evolugdo petrolégica e continuo padréo estrutural da facies
Albita granito com respeito as facies mais precoces do granito Madeira refletem que o
alojamento dos diferentes pulsos magmaticos deste granito na crosta superior, ocorreu
associado com processos de nested plutons controlados por um contexto regional de
deformacéo transcorrente com trend NE-SW e cinematica dextral predominante.

Palavras chave: Mecanismos de deformacdo, Andlise de petrotramas minerais,
Alojamento plutonico.



ABSTRACT

The albite granite is the latter facies of the A-type Madeira granite with alkaline affinity,
which is a special Orosirian pulse of the A-type magmatic event in the Tapajds-Parima
Province into Amazon craton. This facies is subdivided in two subfacies, the core albite
granite and the border albite granite. The petrographic study allowed identify that the
principals constituent minerals of the magmatic phase in these rocks undergone weak
solid-state deformation, in which it is found locally feldspars with grain boundary
migration, undulate extinction and mechanical twinning, as well as, some elongate
crystals of quartz displaying typical chessboard pattern with slip planes preferably in the
a-axes, dynamic recrystallization, subgrain rotation and inclusions of albite according to
the limits of the crystals. These microstructures in granitic rocks indicate strain rates
under intermediated to high temperatures. Geometric and kinematic analysis of the
structures in the albite granite showed that: this granitic rock was deformed during a
magmatic stage recording the So magmatic foliation, which was grouped in two
orientations: N67°W/52°E e S79°W/58°N (predominant). The anisotropy of magnetic
susceptibility and shape preferred orientation study, confirm the stability of the primary
deformation in the albite granite, these results revealed predominantly subcoaxial
magnetic and mineral fabrics in both subfacies. Subsequently, the albite granite was
affected by brittle deformation through of transcurrent shear zones (ZCa-s) with plunges
S70°W/56°N and S23°E/58°W respectively, and dominant dextral strike-slip component
associated with the principal shear zone ZCa, as well as, normal faulting (FR) with
prevailing attitude S60°E/58°S and normal-sense movement. The progressive
petrological evolution and continue structural pattern of the albita granite facies with
respect to earlier facies of Madeira granite, define that the emplacement in the upper crust
of the different pulses in this granite, was result of nested pluton process controlled by
NE-SW trending strike-slip system and predominantly dextral kinematics, which is an

expression of regional deformation.

Keywords: Strain mechanism, magnetic and mineral fabrics, emplacement of plutons
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1 INTRODUCAO

Na divisa entre os estados de Roraima e Amazonas, no Dominio lito-tecténico
Uatuma-Anaua, rochas vulcanicas e plutdnicas de afinidade geoquimica alcalina (Grupo
Iricoumé, Suite Mapuera, e Suite Madeira) representam um magmatismo
paleoproterozoico sugestivo de variagbes no contexto geotectdbnico no Periodo
Orosiriano. Derivado do magmatismo alcalino, pldtons graniticos com importantes
concentracfes de estanho sdo reconhecidos na regido, com destaque para o granito
Madeira, pela relevancia econémica da jazida mineral. A origem e contexto tecténico de
formacéo destas rochas tem sido alvo de vérios estudos com enfoque principalmente de
mapeamento geoldgico, geoquimico e geocronolégico (Almeida, 2006; Costi et al.
2000a; Bastos Neto et al., 2014; Santos et al. 2000; Valério et al., 2006, 2009, 2012). No
entanto, sdo poucos os estudos realizados na regido com foco em geologia estrutural e
voltados para a compreensdo do contexto geodindmico em que esse plutonismo foi

alojado na crosta.

Os platons Madeira e Agua Boa (Suite Madeira) e Pedreira (Suite Mapuera) estdo
alinhados em um trend regional NE-SW. Mas em contraste com este, a facies Albita
granito do platon Madeira, esta disposta na dire¢cdo N-S, sugestiva de uma colocagédo
plutdnica sob um regime tecténico diferente ao que predominou durante o alojamento
das facies encaixantes mais antigas (Rapakivi granito e Biotita granito). Essa
discordancia na orientacdo dos corpos foi sugerida por Bastos Neto et al., (2014) como
produto de mudancas no regime tectdnico do magmatismo Madeira, mas € uma discussao
ainda em aberto, portanto, justifica a necessidade de estudos estruturais que possam
contribuir para determinar um modelo da sequéncia dos eventos responsaveis pela

colocacao plutdnica.

Nesta pesquisa pretende-se avaliar esta hipotese, dando énfase nas descri¢des
texturais e composicionais da facies Albita granito, bem como as estruturas e nos
mecanismos de deformacao que registra esta facies e, as relacdes de contato com a facies
mais precoce Rapakivi granito. Além disso, serdo realizadas analises geométrica e
cinematica de feigdes estruturais levantadas em campo (zonas de cisalhamento, falhas,
diques, veios, foliagdo e lineagdo mineral). Serdo utilizadas também técnicas analiticas
focadas na caracterizacédo de petrotramas minerais direcionadas a analise da Anisotropia
da Susceptibilidade Magnética (ASM) e de Orientacdo Preferencial de Forma (OPF).
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Estas técnicas permitem ter um controle da organizacdo dos minerais formados em
distintas temperaturas (6xidos e silicatos respectivamente), avaliar a consisténcia da
organizacdo mineral na escala de amostra, de afloramento e do macigo rochoso, além de
possibilitar andlises estruturais comparativas entre diferentes unidades de rocha. Ao
caracterizar a trama mineral da facies Albita granito e compara-la com as tramas das
facies mais precoces do platon Madeira, pretende-se aportar informacdes estruturais
inéditas com o intuito de contribuir para a compreensédo das condicGes de alojamento do

platon.

1.1 Objetivos
O objetivo geral do presente trabalho € determinar os mecanismos de alojamento

da facies Albita granito. Para apoiar este objetivo pretende-se:

a) Determinar as caracteristicas de deformacdo interna das rochas que constituem o
platon Madeira, principalmente das facies Albita granito e facies Rapakivi granito;

b) Descrever e interpretar os mecanismos de deformacéo na escala microscépica das
principais estruturas identificadas;

c) Caracterizar a orientagdo e distribuicdo espacial das principais feicOes de
deformacédo em mapa a escala de detalhe.

d) Inferir o ambiente tecténico regional segundo o campo de esforc¢os que atuo durante

a colocacdo do granito.

11



1.2 Localizagédo Geogréafica

O granito Madeira se localiza no Estado do Amazonas, aproximadamente 300 km
ao norte de Manaus (Figura 1). Suas coordenadas centrais sao 0° 45 S ¢ 60° 00 W,
compreendendo parte das folhas SA.20-X-B-VI (Rio Alalat) e SA.21-V-A- (Rio Pitinga)
na escala 1: 250.000. O principal meio de acesso é pela rodovia BR-174, que liga Manaus,

no Estado do Amazonas, a Boa Vista, no Estado de Roraima.
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Figura 1. Localizacdo da area de Pitinga (Adaptado de Ferron, 2006).
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2 CONTEXTO GEOLOGICO REGIONAL

O craton Amazonico é constituido por dois escudos pré-cambrianos denominados
de Escudo das Guianas e Escudo Guaporé, geograficamente separados pelas bacias
paleozoicas do Amazonas e Solimdes (Tassinari et al., 1999, 2000). Esta limitado por
cinturdes orogénicos neoproterozoicos: Tucavaca na Bolivia, Araguaia-Cuiaba no Brasil
Central e Tocantins (Cordani et al., 2009; Tassinari et al., 2000), este craton fica no

extremo norte da Plataforma Sul Americana (Almeida et al., 1981).

A evolucdo tectdnica do craton Amazodnico tem sido objeto de muitas
interpretagdes que sdo resumidas em dois principais modelos, cujos autores focam a
compartimentacdo em blocos tectbnicos e provincias tectono-geocronoldgicas, para
integrar varios eventos tectdnicos e magmaticos ocorridos entre 3,10 a 0,99 Ga. Mediante
integracdo de idades radiométricas e interpretacdes de dados geofisicos (gravimetria e
magnetometria). Hasui et al., (1984) postularam a ocorréncia de um craton constituido de
12 blocos crustais com idades desde o Arqueano ao Proterozoico. Essas ideias foram
reelaboradas por Costa & Hasui (1997) onde o nucleo dos blocos crustais estaria
constituido por um terreno granito-gnaissico com sequéncias tipo greenstone belts. Os
limites entre esses blocos foram determinados por anomalias gravimétricas positivas ou
areas com anomalias magnéticas fortes que se interpretaram como cinturées deformados
e metamorfisados, estruturas de cavalgamento e zonas de transcorréncia. Esses cinturdes
estariam constituidos por rochas metamorficas de médio grau, supracrustais, granitoides
e terrenos granuliticos. Estes cintur@es teriam fei¢ces de segmentacédo e imbricagdo, com
limites marcados por descontinuidades geofisicas. Essa estruturagdo foi interpretada
como resultante de processos colisionais que incluem rochas granuliticas representativas
de porgdes da crosta inferior, soerguidas por processos tectonicos para niveis crustais
mais elevados (Hasui et al., 1984, Costa & Hasui, 1997).

Com base em investigacdes geocronoldgicas, predominantemente datacdes pelos
métodos K-Ar e Rb-Sr, Amaral (1974) postulou para o crdton uma compartimentacao
Leste-Oeste, denominadas de Amazodnia Ocidental, Central e Oriental. Este modelo foi
embrionario da divisdo em provincias geocronoldgicas, onde um ndcleo antigo (Provincia
Amazénia Central) foi bordejado por quatro provincias com idades variando do
Proterozoico Inferior ao Proterozoico Médio (Teixeira et al., 1989). Posteriormente com

base em contribuicdes geocronoldgicas e de mapeamento regional se postularam eventos
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de diferenciacdo mantélica e processos acrescionarios para explicar a evolugdo das trés
primeiras provincias, seguidos por duas orogenias ensialicas (duas ultimas), ficando o
craton Amazénico dividido nas seguintes provincias: (i) Amazonia Central (nlcleo

antigo), (ii) Maroni — Itacaunas, (iii) Rio Negro — Juruena, (iv) Rondoniana, (v) Sunsas.

Com base em novas datagdes Rb-Sr e U-Pb, 0 modelo de provincias foi refinado
nos seus limites e foi adicionada uma sexta provincia geocronoldgica, sugerindo uma
evolucdo crustal envolvendo nucleos do Argueano, amalgamados por cinturdes moveis
de idades relacionadas ao Ciclo Transamazonico. Esses fragmentos foram agregados por
uma sucessao de arcos magmaticos com idades variaveis de 1,9 Ga a 1,55 Ga.
Subsequentemente, essa area continental foi submetida, em sua borda sudoeste, a dois
eventos orogenéticos de natureza ensialica, denominados de Rondoniano-San Ignéacio e
Sunsas (Tassinari, 1996).

O modelo ajustado mediante dados geofisicos considera unicamente processos
colisionais do tipo continente-continente (ciclo classico de Wilson) para a evolucdo do
craton. O modelo mobilista de Tassinari & Macambira (1999) divide o craton em 6
provincias, onde um nucleo de idade arqueana (>2,3 Ga), representado pela Provincia
Amazénia Central, agrega cinturdes moveis de idades decrescentes até 1,0 Ga (Figura
2A). Santos et al., (2000) utilizaram, aléem de informagdes geocronoldgicas, estudos
geoldgicos advindos de mapeamentos regionais realizados pela CPRM na Amazénia, e
propdem a subdivisdo do craton em 7 provincias geoldgicas, mudancas em limites, nos
intervalos de idade, no nome das provincias e um cinturdo de cisalhamento. Com base em
novos dados, principalmente isotopicos, estes autores redefiniram os limites das
provincias sugeridos por Tassinari e Macambira (1999) e propuseram uma interpretacao
evolutiva distinta (Figura 2B).

A provincia mineral Pitinga situa-se na por¢do sul do Escudo das Guianas, na
regido nordeste do Estado do Amazonas (Almeida et al., 1981). Esta abrange o contexto
geoldgico limitrofe entre 0 embasamento cristalino paleoproterozoico e a sequéncia de
rochas da bacia do Amazonas. Segundo o modelo de provincias geocronoldgicas de
Tassinari e Macambira (1999), a regido de Pitinga situa-se na provincia Ventuari-Tapajos
(1,95-1,80 Ga) e considerando o0 modelo proposto por Santos et al., (2000), esta localiza-

se na provincia Tapajés-Parima (2,10-1,87 Ga).
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Figura 2. Provincias Geocronolégicas do craton Amaz6nico. A) Segundo Tassinari e Macambira (1999)
e B) Segundo Santos et al., (2006).

A provincia Tapajos-Parima é uma das principais provincias do craton e representa
crosta adicionada ao nucleo do craton durante o Paleoproterozoico. Varias similaridades
estruturais, geocronoldgicas e metalogenéticas com o setor oriental da regido de Alta
Floresta-Peixoto, de Azevedo no norte de Mato Grosso e com o setor ocidental de
Roraima (Serra Parima) levaram Santos et al., (2000) a incluirem quatro dominios lito-
estruturais na mesma provincia, separados entre si por bacias sedimentares e pela faixa
de cisalhamento K’Mudku (Figura 3).

2.1 Contexto Geotectbnico e Estrutural

A regido de Pitinga insere-se tectonicamente no sudeste do dominio lito-estrutural
Uamiri (Santos et al., 2000) ou Uatuma-Anaua (Reis et al., 2003, Figura 3). O dominio
Uatuma-Anaua caracteriza-se pela ocorréncia de granitides célcio-alcalinos (Agua
Branca) e alcalinos (Suite Mapuera e Suite Madeira), além de, subordinados, granitos

peraluminosos de natureza crustal. Estes granitoides estdo distribuidos em diferentes
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associacdes magmaticas com idades, estilos de deformacdo e afinidades quimicas
distintas (Almeida & Macambira, 2007).
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Provincia Amazonia Central
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Figura 3. A) Localizacdo geografica da area de trabalho; B) Contexto geoldgico regional mostrando as
subdivisdes em dominios para a Provincia Tapajés-Parima (Adaptado de CPRM, 2003 e Santos et al.,
2006b).

Compilagdes de informacg6es geocronologicas disponiveis (CPRM, 2003; Valério
et al., 2006, 2009, 2012; Santos et al., 2004) sobre a regido de Pitinga posicionam as
rochas de origem magmatica entre 1,92 Ga e 1,08 Ga, sugerindo que sua evolucao
geotectbnica iniciou no Paleoproterozoico (Orosiriano), relacionada ao final do ciclo
Transamazonico na regido, e se estendeu até o final do Mesoproterozoico. Os litotipos
paleoproterozoicos consistem de metagranitos com idades em torno de 1,91 Ga

(Complexo Jauperi). Posteriormente ocorreu uma orogénese com desenvolvimento de um
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arco de ilhas primitivo caracterizado por granitos calcio-alcalinos entre 1,90 Ga e 1,89
Ga (Suite Intrusiva Agua Branca), este magmatismo foi seguido por um conjunto de
rochas vulcano-plutdnicas intracratbnicas (Iricoumé-Mapuera 1,87-1,89 Ga)
correspondentes ao Magmatismo Uatuma. Sedimentacdo siliciclastica de plataforma
(Formacao Urupi 1.79-1.90 Ga), plutonismo associado a intrusdo de granitéides de 1,82
Ga (Suite Madeira) e subvulcanicas bésicas a intermediarias a 1,79 Ga (Formagéo
Quarenta Ilhas) sdo os eventos finais que geraram as unidades da Provincia Mineral do

Pitinga (Figura 4).
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= . ; s
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s =
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———t— el ——— f——r
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1U-Pb ID-TIMS; 2U-Pb LA-MC-ICP-MS; 3U-Pb SHRIMP Il  A: Santos, in Reis et al. 2003  C: Pierosan et al., 2011
D: Almeida, 2006 E: Costa, 2010 F: Bastos Neto ef al., 2014 G: Santos et al., (2000b)

Figura 4. Quadro evolutivo para a Provincia Mineral do Pitinga com base em dados geocronoldgicos.

2.2 Estratigrafia da area

A descricdo das unidades estratigraficas a seguir estd organizada segundo a

sequéncia proposta por Ferron (2006) e Pierosan (2009), sendo ilustrada na Figura 5.

COMPLEXO JAUAPERI (Reis et al.,, 2003) unidade considerada como o
embasamento regional paleoproterozoico da provincia mineral de Pitinga, a qual relne
rochas graniticas célcio-alcalinas e rochas metamorficas méaficas metamorfisadas em

facies xisto-verde a anfibolito alto.
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al., 2002; Bastos Neto et al., 2005)
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SUITE AGUA BRANCA (Araljo & Moreira, 1976) foi descrita como
granodioritos, e caraterizada como uma série expandida de granitoides do tipo |
Cordilherano, de natureza metaluminosa a levemente peraluminosa e de carater calcio-
alcalino (Oliveira et al., 1996b; Almeida et al., 2002; Almeida & Macambira, 2003,
2007), cuja afinidade geoquimica indicaria granitoides gerados a partir de fusdo parcial
do manto e/ou material crustal com assinatura de subduccdo. Estudos geocronologicos
recentes apontaram idades de cristalizacdo de 1,90-1,89 Ga para granitos relacionados a

este magmatismo (Almeida et al., 2002).

SUPERGRUPO UATUMA (Melo et al. 1978) foi descrito como uma associagio
vulcano-pluténica de composicdo dominantemente félsica (acida a intermediaria), de
assinatura geoquimica alcalina, compativel com magmas tipo-A metaluminosos a
fracamente peraluminosos, com idade em torno de 1,88 Ga (Ferron, 2006; Pierosan,
2009). Esta formado por trés unidades estratigraficas da base para topo: Grupo Iricoumé,

Suite Intrusiva Mapuera e Formacao Urupi, descritas a seguir:

GRUPO IRICOUME (Veiga et al. 1979) sdo rochas vulcanicas de composicao
acida a intermediaria que variam em textura e composicéo, predominando riolitos, tufos
e ignimbritos. Brechas vulcanicas, dacitos e quartzo-traquitos ocorrem e sdo mais restritos
(Ferron, 2006). Rochas piroclasticas como ignimbritos soldados, associados a tufos co-
ignimbriticos, e rochas sedimentares vulcanoclasticas sdo comuns (Pierosan, 2009).
Idades 2°’Pb/?%Ph em monocristais de zircdo entre 1,881 +2 Ma e 1890 +2 Ma para riolito
e ignimbrito (Ferron et al., 2006), foram usadas para dividir o Grupo Iricoumé em trés
unidades litoestratigraficas: Formagdo Ouro Preto (rochas efusivas e hipoabissais 4cidas);
Formacdo Divisor (rochas efusivas intermediarias); e Formacdo Paraiso (rochas
piroclasticas acidas). Idades U/Pb em zircao de ~1.88 Ga foram atribuidas para estas

rochas vulcanicas principalmente (Pierosan et al., 2011a)

SUITE INTRUSIVA MAPUERA compreende biotita sienogranitos, intrusivos na
associacdo vulcanica do Grupo Iricoumé, quimicamente similares as rochas vulcanicas
do Grupo Iricoumé e portanto corresponderia a uma associa¢do vulcano-plutdnica
(Aratjo & Moreira, 1976), com assinaturas metaluminosas a peraluminosas e indice de
alcalinidade de granitos tipo-A. Almeida et al., 2002 indicaram idades de cristalizag&o de
1,88-1,86 Ga para estes granitos.
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FORMAGCAO URUPI (Veiga Jr. et al., 1979): sio rochas sedimentares quartzo-
areniticas, arenitos arcoseanos, arcosios e siltitos, intercalados com estratos de rochas
piroclasticas (tufos silicificados), de ambiente continental. Esta distribuida ao longo de
uma estrutura em forma sinclinal que se estende para leste (Braquisinclinal do rio Pitinga
— Mandetta et al., 1974). Esta unidade estaria sotoposta as rochas do Grupo Iricoumé
(Cunha et al., 2006).

SUITE INTRUSIVA MADEIRA (Costi et al., 2000b) ¢é constituida pelos granitos
Madeira, Agua Boa e Europa, caracterizados como alcalinos do tipo-A, peraluminosos a
metaluminosos e, localmente peralcalinos (Horbe et al., 1985; e Daoud & Antonietto Jr,
1985). Os Granitos Madeira e Agua Boa apresentam mineralizacdo primaria de Sn (Horbe
et al., 1985, 1991; Daoud & Antonietto Jr., 1985; Daoud, 1988; Daoud & Fuck, 1990;
Texeira et al., 1992; Borges, 1997; Costi et al., 2000b). Mediante estudos geoquimicos,
petrograficos e geocronoldgicos, foram identificadas varias féacies (Tabela 1).
Determinacgdes Pb-Pb, U-Pb em zircdo (Lenharo, 1998; Costi et al., 2000; Bastos Neto et
al., 2014) sugerem uma idade entre de 1,839 e 1783 Ma para esta Suite.

Tabela 1. Caracteristicas geoquimicas e petrograficas das facies principais e respectivas idades dos corpos

graniticos da Suite Madeira.

< VARIEDADE MINERALOGIA | SATURAGAO SiO, -
UNIDADE FACIES PETROGRAFICA PRINCIPAL DE ALUMINA | (% peso) ETR IDADE METODO AUTOR
Facies P .
- + +opt
Hipersolvus Alcali fel(-iespato fl+ crio + op £ Metaluminoso | 68,6 - 72,4 | F, Nb |1818+2 Ma| Pb-Pb Zr* | Costi et al., 2000
. granito cass
granito
Facies Albita Alcali-feldespato flxcass+zr + . , | Bastos Neto et
- +, -
granito borda granito op + colum +xen Metaluminoso | 68,6 -724 | F,Nb |1822+2Ma) U-Pbzr al.,, 2014
crio + rieb-+ zr £ E L
Facies Albit: Alcali-fel 1t l+mt+ + ’ -
acies Albita lcali-feldespato | pcl + mt £ cass Peralcalino | 68,0- 69,0 | Nb, Ta, [1794 +19 Ma U-Pb zr° | Lenharo, 1998
. granito nucleo |granito Leucogranitos| esf + rut + xen
Granito Ce, Rb
R th+eg
Madeira btttpz+fltzr+
T P o .| Metaluminoso a F, Nb,
- + +th+
Facies B_lotlta Aleali fel_despato i+t th moderadamente | 75,1- 76,8 | Zr, Y e |18104#2Ma| U-Pb Zr° | Lenharo, 1998
granito granitos mon * Xxen .
Peraluminoso Ce
colum/tant + cass
. - btxhb+zr+fl+
Facies Rapak . . . ] . F, Nb, .
acles Rapaiivt Sienogranitos titxap+mt+ilm| Metaluminoso | 68,6-724 b 1824 +2 Ma| Pb-Ph Zr" | Costi et al., 2000
granito Zr, Y
tall£rutxth
- - Alcali-feldespato | ms + tpz + zr + fl F, Nb,
Facies Tgpazw granitos e +o0pc+mtr+ Moderadf%mente 75,0-76,0| Zr, Y e 1816 £20 Ma| U-Pb zr° Bastos Neto et
granito . . Peraluminoso al., 2014
sienogranitos cass Ce
bt tpzx zr £ilm :
f i i Metaluminoso a F, Nb,
+ +fl+th+
. Facies B_lotlta Sienogranitos £mflEth moderadamente | 73,4 - 75,9 | Zr, Y e (1824 +24 Ma| U-Pb zr° Bastos Neto et
Granito granito rut+ xen R al., 2014
A Peraluminoso Ce
Agua Boa _ colum/tant
- - Alcali-feldespato | bt + hb * tit + ap
Fauesr;eiltpoaklw granitos e + zr +mt *all+ Metaluminoso | 71,3 - 73,0 ';rN\b(’ 1798 +10 Ma| U-Pb zr® | Lenharo, 1998
g sienogranitos ilm+ th '
. Alcali-feldespato g
Greisen granito bt£flxop+azr F,Nb [1783+5Ma| Ar-Ar Lenharo, 1998
. Facies P
" Alcali-fel . . B N
Granito Hipersolvus call-te Qespato bt + rieb Peralcalino | 735-77,2| F,Nb [1839 +6.2Mg U-Pb zr° astos Neto et
Europa . granito al., 2014
granito
a: “"Pb/*Ph evaporago do Zircio; b: U-Pb Zircsio LA-MC-ICP-MS; ¢: U-Pb Zircio SHRIMP II; d: Ar-Ar mica
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O Granito Madeira abrange uma superficie de 60 Km?, esta constituido por quatro
facies: i) Anfibolio-biotita-sienogranito equigranular a porfiritico, é a facies mais
precoce, ocorre ao longo das bordas noroeste, nordeste e sudeste do platon. Estas rochas
sdo identificadas como granito Rapakivi porfiritico (Carvalho filho et al., 1984; Horbe et
al., 1985), contem feldspato potéssico pertitico, quartzo e plagioclasio, acompanhados
por biotita, hornblenda, zircéo, fluorita e opacos. Nos tipos porfiriticos a matriz apresenta
abundantes intercrescimentos microgréaficos, sendo também comuns o0s intercrescimentos
simplectiticos entre biotita e anfibolio (Costi et al., 2000a). ii) A facies Biotita-feldspato
alcalino granito € intrusiva na facies anterior, possui carater peraluminoso, com textura
equigranular, tamanho de grdo médio ou grosso, localmente porfiritica, constituida por
feldspato potassico pertitico e quartzo, e proporcdes reduzidas de plagioclasio,
conferindo-lhe a rocha carater hipersolvus (Costi et al., 2000). iii) A facies Albita granito
é intrusiva nas facies anteriores, com formacéao de pegmatitos e greisens nas bordas norte,
noroeste, sul e sudoeste, respectivamente (Minuzzi, 2005). O Albita granito foi dividido
por Horbe et al., (1991) em subfacies de nucleo (AGN) e subfacies de borda (AGB)
baseados nas diferencas petrogréaficas, geoquimicas e metalogeneticas existentes nessas
rochas (Figura 6). A subfacies AGN tem textura porfiritica a seriada, granulagéo fina a
média sendo constituida essencialmente por quartzo, albita e feldspato alcalino. Como
acessorios principais ocorrem criolita, zircdo, mica escura, polilitionita, riebeckita,
cassiterita, pirocloro, columbita e torita. A subfacies AGB tem textura similar a AGN
(Minuzzi, 2005). Segundo Costi et al., (1995), esta subfécies é derivada da oxidacdo do
AGN por um processo de autometassomatismo. E composta essencialmente por quartzo,
albita e feldspato alcalino, como acessérios ocorrem zircdo, fluorita, cassiterita, hematita,
torita e columbita. Além disso, estes autores registram uma zona transicional entre a
subfécies de nucleo e de borda produto da alteracdo hidrotermal que gerou o processo
metasomatico. Esta zona é denominada albita granito transicional (AGT) e encontra-se
principalmente como corpos alongados na direcdo N-S subordinados na por¢do noroeste
e nordeste do albita granito (Figura 6). A subfacies albita granito transicional caracteriza-
se pela mudanca de cores do AGN de cinza para amarelo, manchas rosadas esparsas com
tendéncia para termos avermelhados dominantes (Minuzzi, 2005). iv) A facies Feldspato
alcalino granito hipersolvus tém textura porfiritica com matriz de granulacédo fina a
média, é constituida por feldspato alcalino e quartzo, enquanto o plagioclasio é
representado pela albita tardia que ocorre como pertita. Biotita, fluorita, zircdo e opacos

ocorrem como acessorios (Costi, 2000).
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As mineralizacbes no pluton Madeira sdo restritas a facies Albita granito e
ocorrem disseminadas. O albita granito € mineralizado em Sn (cassiterita), Nb e Ta
(pirocloro e columbita) e contém valores significativos de Y e ETR. Além disso, a
subfacies AGN contem como minérios disseminados criolita, pirocloro e columbita (em
menor quantidade) (Minuzzi, 2005). A criolita ocorre exclusivamente no AGN, de duas
formas: (a) disseminada em todo o AGN e (b) macica formando o Depdsito Criolitico
Macico (DCM) na zona central do AGN (Figura 6). A fluorita ocorre disseminada como
tracos no AGT e com maior concentracdo no AGB (ndo econdmica). A jazida do albita
granito representa um deposito de classe mundial. As reservas de Sn, Nb e Ta séo de 164
milhGes de toneladas (medida), com teores médios de 0,14% de Sn, 0,20% de Nb20Os e

0,024% de Ta20s, cubados até a cota 0 m (Pires et al., 1998).

FORMACAO QUARENTA ILHAS (Veiga Jr. et al., 1979) corresponde
predominantemente a dolerito, gabro, basalto e rochas diferenciadas (monzonito, diorito
e guartzo-monzonito) formando um conjunto de afinidade subalcalina de carater toleitico
(Costa, 2010). Plutons desta unidade intrudem a Formacdo Urupi e sua estrutura mais
proeminente é o sill Quarenta Ilhas localizado na parte oeste da braquissinclinal de Pitinga
(Figura 5). Santos et al., (2002) apontaram idade U-Pb (badeleita) de 1,780 +3 Ma de um
diabasio para o vulcanismo béasico Quarenta llhas, indicando uma possivel idade de
encerramento das manifestagdes vulcanicas mesoproterozoicas na regido e, a0 mesmo
tempo, balizando a idade de deposicdo das rochas sedimentares e piroclasticas da

Formacdao Urupi.

FORMACAO SERINGA (Veiga Jr. et al., 1979) é constituida por derrames e
diques de rochas basicas alcalinas. Corresponde ao Gltimo evento magmatico da Provincia
Pitinga. Araldjo Neto & Moreira (1976), apresentam idade K/Ar de 1.079 Ma e 1.090 Ma
para essas rochas. Segundo Dall’Agnol et al., (2003) o magmatismo basico alcalino

potéssico da Formacdo Seringa esta relacionado a processos distensivos de escala crustal.
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Figura 6. Mapa litologico da facies Albita granito do granito Madeira. (Adaptado de Minuzzi, 2005).
2.3 Trabalhos anteriores com foco em geologia estrutural

A luz do conhecimento atual a maioria dos trabalhos desenvolvidos na Provincia
Mineral de Pitinga tém foco geoquimico, geocronoldgico e metalogenético
principalmente. Neste sentido, a auséncia de dados estruturais detalhados nesta regido ha
levado a supor modelos de alojamento para estas rochas baseados em dados
petrogenéticos principalmente. Um dos primeiros trabalhos com foco em geologia
estrutural foi realizado por Ferron (2006) a partir de processamento digital de imagens de
satélite. Os resultados obtidos por Ferron mostram que os litotipos desta area sao afetados
por um sistema relativamente denso de falhas e fraturas nas dire¢des NNW-SSE, WNW-

ESE e NE-SW. A formas e a disposicao dos plutons nesta regido sugerem a existéncia de
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controle estrutural na colocacdo dos mesmos. A representacdo em planta da distribuigéo
desses corpos graniticos tem configuracdo de uma mega-dobra em forma de
braquisinclinal que, na escala da provincia, posiciona corpos graniticos nos flancos norte
e sul do mesmo e o granito Madeira no fechamento dessa estrutura. A mega-dobra
originalmente descrita por Mandetta et al., (1974) e posteriormente por Ferron et al.,
(2002), composta por corpos graniticos alinhados e estruturas vulcanicas anelares, teria
sido originada por reativacdo de grandes alinhamentos tectnicos, associado a regimes
distensivos e ambientes de subsidéncia de caldeiras. Neste contexto distensivo teriam se
posicionado os corpos graniticos de diferentes idades (Suite Mapuera e Suite Madeira) e
ocorrido as manifestacdes vulcanicas (Grupo Iricoumé) sob controle estrutural em
dominio de tectdnica raptil. O contexto tectdnico em que isto ocorreu envolveu um
processo continuo de evolugdo do magmatismo onde subsequentes reativacdes das
estruturas tectdnicas permitiram o posicionamento da Suite Madeira (1,82 — 1,81 Ga) na
porcéo central de um complexo de caldeiras. Ressalta-se a falta de valida¢es de campo
das evidencias estruturais que comprovem a existéncia das estruturas descrita e que
balizem os postulados deste modelo o qual se fundamente principalmente em

interpretagdes de sensoriamento remoto.

O trabalho mais recente na mina Pitinga foi realizado por Bastos Neto et al., (2014),
estes autores propuseram um modelo de alojamento plutdnico para a facies mais tardia
(Albita granito) do platon Madeira, baseado em dados geocronoldgicos, isotopicos e na
medicdo de estruturas em escala de afloramento geradas durante a evolugdo deste corpo
granitico. Neste trabalho, os autores comprovam a existéncia do ambiente de caldeira
proposto por Ferron et al., (2006, 2009) e definem que a evolucdo geoldgica da mina
Pitinga se realizou em trés estagios controlados por processos tectonicos distensivos e
pela reativacdo de estruturas pre-existentes nesse ambiente de caldeira. Os dados
estruturais apresentados refutam modelos onde a formagé&o da facies Albita granito estava
relacionada com as facies mais precoces do pluton Madeira. Neste sentido, Bastos Neto
et al., (2014) propdem que o alojamento do Albita granito foi controlado na direcdo N-S
discordante da orientacdo geral NE-SW da estrutura e de todos os corpos e facies
anteriores do granito Madeira, dentro de uma zona de cisalhamento transcorrente regional
com cinematica sinistral, em regime transtensivo predominante. No entanto, esta hipdtese

deixa entre aberto varias questdes que necessitam de maiores investigacoes.
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3 METODOS

Esta pesquisa compreende cinco etapas principais: i) consulta de fontes e
referéncias bibliografias, cartograficas, levantamentos geoldgicos preliminares mediante
analise de sensoriamento remoto; iii) levantamentos de campo realizados em trés
campanhas com duracdo de 10 a 15 dias cada uma, consistindo na coleta de dados através
de levantamentos de perfis estruturais, coleta de amostras orientadas de rochas e descri¢do
de afloramentos; vi) integracdo de informacGes, analises de laboratdrio consistentes na
preparacdo de amostras, analises petrograficas e caracterizacdo de dados estruturais; v)
confeccdo e redacdo de texto escrito da dissertacdo de mestrado. A seguir séo descritas as

principais sistematicas utilizadas.

Analise bibliografica. Compilacdo do acervo bibliografico de estudos feitos na
zona de trabalho relacionados com a geologia regional, geocronologia, geoquimica,
mineralogia e génese das rochas presentes nesta Provincia Mineral. Inclui revisdo dos
trabalhos de mapeamento regional, artigos cientificos, monografias, resumos publicados
em eventos, livros, teses e dissertacdes. Foi realizada uma compilacdo de algumas
informacdes técnicas de estudos realizados e facilitados pela Mineracdo Taboca Ltda.,
empresa que possui os direitos de exploracdo da &rea. Assim como artigos de

fundamentacdo tedrica sobre técnicas analiticas a serem utilizadas neste projeto.

Sensoriamento remoto. Consistiu no processamento e tratamento digital de
imagens para gerar mapas preliminares (geologico e estrutural). Compreende aquisicdo
de imagens de satélite (Landsat, SAR-SIPAM) e dados sistematizados disponibilizados
pela CPRM. No tratamento digital usaram-se imagens orbitais Landsat ETM+, érbitas
231/060 e 231/061, cenas inteiras (bandas 3, 4, 5 e 7) do periodo de estiagem
(31/08/2011). Depois de integrar as cenas 231.060 e 231.061, se fez 0 aumento linear de
contraste em todas as bandas espectrais da imagem e a correcdo atmosférica para reduzir
contrastes de iluminagdo de cena. Também foi realizada a compilacdo de composicdes
coloridas de trés bandas escolhidas com base nas propriedades de refletancia espectral
conhecidas das rochas e solos em fungéo das bandas ETM+. Os tripletes de bandas
selecionados foram 0 ETM+ 4-5-7; 5-4-3 e 5-4-7, a filtragem e realce da imagem (Figura
7A) ressaltaram lineamentos estruturais. Finalizou-se com a transformacdo por
componentes principais, utilizando trés composicdes coloridas: R4G5B7, R5G4B3 e

R5G4B7. O produto final foi escolhido por uma avaliacdo visual das bandas PC1 e PC3
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do triplete (R5G4B7) (Figura 7B). Os trabalhos de geoprocessamento foram realizados
no laboratério de Sensoriamento Remoto da Universidade Federal do Amazonas
utilizando-se os softwares SPRING 5.2.6, ENVI 4.5 e ArcGIS 10.1.

Trabalhos de Campo. Iniciou com o reconhecimento da area de trabalho,
incluindo coleta de informacdes geoldgicas e estruturais in situ na escala de afloramento,
descricdo das rochas em termos de sua composi¢do mineral, textura e estrutura. Estas
informacdes foram levantadas sistematicamente mediante a técnica de levantamentos de
perfis geoldgicos com o intuito de verificar continuidade e variacdo espacial de
parametros geoldgicos (facies, estruturas, contatos), validar mudangas mediante
parametros qualitativos e quantitativos por procedimentos de correlacdo. Foi efetuada a
analise de estruturas geoldgicas (geométrica e cinematica), a coleta de amostras
orientadas, e 0 mapeamento geoldgico-estrutural da area de interesse. Estes trabalhos
foram realizados durante uma etapa inicial de reconhecimento e coleta de amostras do
Pluton Madeira em maio de 2014, uma segunda etapa, no més de setembro de 2014, e
uma etapa final, no més de novembro, totalizando 30 dias.

A coleta sistematica de dados de campo compreendeu: 1) descri¢do das principais
variedades graniticas, a distribuicdo espacial e possiveis contatos entre facies da
associacéo alcalina do Pluton Madeira em aproximadamente 50 afloramentos; 2) analise
geométrica e cinematica das feigcdes estruturais, com registro sistematico das estruturas e
levantamento de cinco perfis esquematicos; 3) registro fotografico das principais fei¢des
geoldgicas e estruturais observadas; 4) coleta de dois tipos de amostras orientadas em 45
afloramentos para analises de tramas minerais (ASM e OPF), cilindros mediante
perfuratriz manual movida a gasolina com pelo menos 4 cilindros de 2 cm de diametro e
10 cm de comprimento em cada afloramento, e blocos orientados de rocha fresca, de
aproximadamente 15 cm de lado, quando possivel, além de amostras de rocha nédo
orientadas. Os dados (planares e lineares) de orientagédo de estruturas medidos em campo
foram tratados no estereograma hemisfério inferior de Schimidt. As andlises dos dados
incluiram tratamento estatistico dos mesmos, desenho de diagramas, figuras e mapa
geoldgico estrutural no programa CANVAS 14. A atitude das estruturas planares se
apresenta em notacao strike/dip (regra da méo direita) e das lineares em notacdo

dip/strike.
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Figura 7. Sensoriamento Remoto. A) Filtragem com realce da imagem, estruturas regionais da Provincia
Mineral do Pitinga. B) composigdo colorida R5G4B?7.
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Anélises Petrograficas. Consistiram na observacdo de laminas delgadas polidas
em microscopio petrografico, marca Olympus, modelo BX51, do laboratério de
microscopia petrografica da Universidade Federal do Amazonas. Para a descri¢cao
petrogréfica foram analisadas 36 laminas delgadas-polidas, 26 delas orientadas (corte
paralelo & lineagdo e perpendicular a foliacdo, face XZ), nas quais se identificou a
composicdo mineral das rochas por caracteristicas oOticas, texturas de cristalizacéo,
relacdes de contato entre cristais para interpretacdes cinematicas e caracterizacao de
mecanismos de deformacdo. A classificacdo modal para rochas graniticas se fez a partir
da qualificacdo e quantificacdo das fases minerais obtidas por estimativa visual. A
nomenclatura das rochas foi realizada seguindo os postulados de Streckeisen (1976). Para
identificacdo dos minerais nas imagens foram usadas as abreviaturas de Whitney & Evans
(2010). A selecdo de amostras orientadas, preparacdo e confeccdo de laminas de rochas
polidas foram realizadas no laboratdrio de laminagdo da CPRM em Manaus-AM.

Anisotropia de Susceptibilidade Magnética (ASM). Este método permite
caracterizar a trama magnética total 3-D das rochas debilmente desenvolvida por
processos de deformacéo depois da cristalizacdo completa do magma (Paterson et al.,
1989). Foram analisadas 45 estacOes de amostragem onde foram coletados entre 3 a 5
cilindros de rocha, cada um deles orientado. Em laboratorio cada cilindro foi cortado em
especimens com 2.2 cm de comprimento, de tal maneira que, para cada estacdo de
amostragem, geralmente se obtém entre quinze e vinte e cinco espécimen. Cada
espécimen foi rotulado e embalado em filme plastico como preparacdo para as analises
magnéticas. Estes procedimentos foram realizados no laboratorio de Geologia Estrutural
da Universidade Federal do Amazonas.

As medicdes da susceptibilidade magnética e sua anisotropia foram realizadas em
um susceptibilimetro Kappabridge modelo MFK1-FA da fabricante AGICO Ltda no
laboratorio de paleomagnetismo do Instituto de Astronomia, Geofisica e Ciéncias
Atmosféricas da Universidade do Sdo Paulo. Um software especial (Anisoft 4.2, AGICO
Ltd) combina as medicOes da susceptibilidade magnética nos trés planos perpendiculares
mais um valor da medida volumétrica da susceptibilidade magnética como dado de
referéncia para criar um tensor representativo da susceptibilidade de cada espécime. Os
resultados obtidos sdo tratados e analisados no mesmo software, que fornece os
parametros escalares (grau de anisotropia Pj e forma T) e direcionais (foliagcdo e lineagédo)
do elipsoide magnético. Depois se obtém a integracdo dos espécimes representativos da
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trama de cada afloramento. Os parametros direcionais sdo levados para compor 0s mapas
de foliacdo e lineacdo magnética da ASM que representam a trama magnética da unidade

de rocha. Para maiores detalhes ver Apéndice A.

Curvas Termomagnéticas: A Temperatura de Curie/Néel (Tc/Tn, especificas
para cada tipo de mineral) pode ser determinada em experimentos termomagnéticos
(variacdo da susceptibilidade com a temperatura (k-T)). A amostra consiste de um
pequeno volume de rocha moida (0,25 cm?®). Esta é colocada no porta-amostras do
susceptibilimetro Kappabridge onde inicialmente é resfriada com nitrogénio liquido até
atingir -192°C, posteriormente é aquecida (até a temperatura ambiente) com medida da
susceptibilidade magnética em intervalos de 3°C. O nitrogénio € removido com argonio
antes de iniciar as medic¢des no ciclo de aquecimento para estabilizar a temperatura de
partida. A etapa seguinte consiste em aquecer a mesma amostra progressivamente desde
a temperatura ambiente até ~750°C com medida da susceptibilidade a intervalos de 3°C
(ciclo de aquecimento), e depois se realiza o ciclo inverso até a temperatura ambiente (de
resfriamento).

Os equipamentos usado para 0s experimentos termomagnéticos foram o CS-3/CS-
L em conexdo com o susceptibilimetro tipo KLY-4S da fabricante Agico Ltda. para a
medicdo da variacdo da suscetibilidade magnética em funcdo da temperatura. O
Equipamento CS-L ¢ usado nas medidas abaixo de temperatura ambiente, enquanto que
0 equipamento CS-3 € usado nas medidas acima de temperatura ambiente. As curvas
termomagnéticas que representam a variagdo K — T foram analisadas utilizando o
software Cureval V.8 da AGICO Ltda.

Magnetizacdo Remanente Isotérmica (IRM): O método consiste em selecionar
um espécimen representativo de um conjunto de valores de susceptibilidade total ou
volumeétrica, para caracterizar mediante indugdo de campos magnéticos varidveis até a
saturacdo medindo a resposta magnética dos diferentes constituintes do espécimen
analisado. Inicialmente se faz uma medida da magnetizacdo remanente natural (MRN) do
espécime. Em seguida sdo aplicados campos magnéticos na amostra sucessivamente
maiores no magnetizador tipo pulse (magnetizador Pulse Magnetizer MMPM-10). Cada
campo magnético é aplicado ao longo do eixo do espécime (direcdo z) e a magnetizacdo
remanente é medida a cada etapa em um magnetémetro de rotacdo (JR-6A da fabricante
Agico Ldta). A medida da magnetizacdo remanente depois de aplicado o campo
magnético é feita mediante rotacdo do espécime em trés posicGes diferentes. Um campo
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magnético indutor gradativamente mais alto é aplicado ao espécime de rocha até que sua

magnetizacdo atinja a saturacao.

Microscopio eletrénico de Varredura (MEV): Com o fim de conhecer os
minerais magnéticos das rochas em estudo foram realizados também estudos no MEV
acoplado a um Espectrometro de Energia dispersiva (EDS), para avaliar suas
propriedades quimicas e microestruturais (anisotropias composicionais). O exame no
MEV requer que a lamina polida seja coberta com ouro para a caracterizacdo dos minerais
opacos, com ajuda de andlises semiquantitativos e imagens de elétrons retroespalhados
(BSE). As analises de 6xidos no MEV foram realizadas no microscépio eletrdnico do

laboratdrio de técnicas mineralogicas da Universidade Federal do Amazonas (UFAM)

Orientacdo Preferencial de Forma (OPF). Consiste na obtencdo de dados de
petrotramas através de analise de imagem dos minerais para avaliar a consisténcia da
trama mineral dos dados medidos em campo. Esta analise requer que os blocos de rocha
sejam cortados e polidos em trés faces ortogonais. Os blocos de rocha foram cortados e
posteriormente polidos no laboratério de Geologia Estrutural da Universidade Federal do
Amazonas, obtendo-se 25 paralelepipedos orientados. Cada face polida foi fotografada e,
mediante programas de tratamento de imagens, foram identificados e isolados agregados
de silicatos, privilegiando a individualizagdo de grédos. A partir de cada imagem tratada
se calculou a elipse de orientacdo preferencial de forma (OPF) de cada subtrama mineral
(feldspatos, maficos) para cada face do paralelepipedo e se fez a integracdo (trés faces,
para cada tipo de subtrama), que resulta no elipsoide da OPF para cada amostra
(afloramento). A integracdo do elipsoide de OPF se obtém segundo os protocolos e
programas SPO & Ellipsoid de Robin (2002) e Launeau & Robin (2005). Assim, 0
elipsoide de OPF se caracteriza por parametros de forma e direcionais que determinam
quantitativamente o grau de deformacdo da rocha, a orientacdo desta e sua variagéo
espacial na area pesquisada. Para maiores detalhes ver Apéndice B.
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4 RESULTADOS

Serdo apresentados quatro capitulos, o primeiro deles corresponde a caracterizacdo
geoldgica da facies Rapakivi granito e as subfacies de nucleo e de borda do Albita granito.
O segundo corresponde a descricdo petrografica e os mecanismos de deformacdo que
registram estas rochas. O terceiro se refere a descricdo das propriedades magnéticas a
partir de analises de susceptibilidade magnética, curvas termomagnéticas, curvas de
aquisicdo de magnetizacdo remanente isotermal (IRM) e analises microscopicas de
texturas em microscopio petrografico convencional (luz refletida) e em microscopio
eletronico de varredura (MEV). Finalmente, sera apresentado o topico de geologia
estrutural que inclui os resultados das analises de orientacdo de tramas minerais (ASM e
OPF), assim como os resultados da andlise geométrica e cinematica das estruturas

localizadas e superimpostas de carater raptil, predominantes nestas rochas.

4.1 Caracterizacao geoldgica das facies Granito Madeira

Depois de realizado 0 mapeamento geoldgico e a amostragem de rochas, foram
delimitadas as facies do Granito Madeira: Rapakivi granito (RG), Biotita granito (BG),
granito Hipersolvus (GH), Albita granito (AG) dividida nas subfacies: Albita granito de
ndcleo (AGN) e, Albita granito de borda (AGB), assim como setores com intensos efeitos
de alteracéo por intemperismo (saprolitos) das facies Rapakivi granito (SRG) e Biotita
granito (SBG). A subfacies Albita granito transicional (AGT) ndo foi identificada em
campo ja que sua ocorréncia e delimitacdo foi registrada atraves de furos de sondagem
(Costi et al., 2005). A continuidade e disposicdo espacial destas unidades de rocha foram
reconhecidas principalmente para o sudoeste do granito Madeira (Figura 8). A auséncia
de vias de acesso (estradas, trilhas) e a intensa vegetacao impossibilitaram a amostragem

na por¢éo nordeste do platon.

4.1.1 Facies Rapakivi granito (RG)

E a facies mais precoce do granito Madeira, ocorre ao longo das bordas nordeste e sudeste
do pluton. Devido aos processos de intemperismo, os afloramentos onde foram
identificadas as relacGes de contato desta facies com a subfacies de borda apresentam
limites onde a rocha exibe alteragdo hidrotermal e aumento na concentracao de éxidos de
ferro (Figura 9A). E uma rocha de cor castanho-avermelhada com textura porfiritica,

constituida por fenocristais de feldspato potassico acompanhados por cristais de quartzo,
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biotita, hornblenda, clorita, magnetita e ilmenita, os quais formam a matriz da rocha
(Figura 9B). Para o limite leste do stock, os contatos sdo intrusivos, difusos e irregulares.
Apresentam geometria convexa e estdo caracterizados na rocha encaixante por
fraturamento subvertical, fraturas subparalelas & forma do contato, preenchidas por finos
veios de caolinita. A rocha intrusiva exibe mudanca na textura mineral de média para fina,
menor concentracdo de minerais maficos e alteracao hidrotermal (Figura 9C).

Granito Madeira

1:180.000

1:7.000

0 75 150 300 m
821100 821450 821800 822150 822500 822850
M
A aSapr(’)lito
« | [ SBG  Ficies Biotita Granito B Albita Granito Transicional L3 Area de Estudo
% SRG  Facics Rapakivi Granito - Aflsita Gatiits Botda @ Pontos Amostragem
& | Facies . ) © Pontos Geocontrole
8 - Granito Hipersolvus - Biotita Granito — Perfieis esquematicos
= _ Albita Granito Nucleo - Rapakivi Granito —— Curvas Nivel 10m

Figura 8. Mapa de pontos de amostragem na &rea de estudo. Fonte: adaptado de Minuzzi (2005).
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Figura 9. Relagdes espaciais e feicdes macroscdpicas da facies Rapakivi granito. A) Contato marcado pelo
contraste na coloracdo entre a facies Rapakivi granito (RG) com a subfécies de borda (AGB). B) Textura
rapakivi mostrando fenocristais de feldspato imersos numa matriz afanitica. C) Detalhe do contato difuso
com geometria curvada entre o Rapakivi granito e o Albita granito de borda (Ponto C9).

4.1.2 Fécies Albita granito (AG)

Intrudindo a facies anteriormente descrita aparece a facies Albita granito dividida
em duas subfacies. Espacialmente, a subfacies de borda envolve a subfacies de nicleo,
cuja ocorréncia é entendida como evento de autometassomatismo do Albita granito (Costi
et al., 2005), de tal forma que, excetuando areas muito restritas ao nordeste e sudeste, a
quase totalidade dos contatos do Albita granito com as demais facies do platon ocorrem

através da subfacies Albita granito de borda.

4.1.2.1. Subfacies Albita granito borda (AGB)
Trata-se de uma rocha com tonalidades variando desde marrom avermelhado a

castanho avermelhado ou vermelho escuro (Figura 10A). Caracteriza-se pela sua

textura subporfiritica composta por fenocristais de quartzo contidos em matriz
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feldspatica de textura afanitica. Localmente foram observadas miarolas com textura

pegmatitica de composicdo quartzo-feldspatos-fluorita (Figura 10B).

Figura 10. Aspectos texturais e feicdes macroscdpicas das rochas da subfacies Albita granito de borda. A)
Rocha avermelhada de textura subporfiritica contendo cristais hipidiomorficos de quartzo e feldspato
potéssico. B) Miarola com textura pegmatitica composta por quartzo, feldspato alcalino, plagioclésio e
fluorita contida na subfacies de borda (Ponto C10). C) Padréo de vénulas de caolinita de aproximadamente
0,3 cm de espessura espacadas cada 5cm a 10cm (Ponto C6). D) Relaces de contato entre o a subfacies de
nicleo (AGN) com a subfacies de borda (AGB) (Ponto C15).

Geralmente, nos limites do pldton, o Albita granito de borda apresentasse como
uma rocha afetada por intensa alteracdo hidrotermal, na que o intemperismo gera um

perfil de saprdlito espesso (>20 m), onde sdo comuns hidréxidos de ferro. Evidéncias de
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greisenizag&o incipiente, identificada por veios de quartzo de textura grossa ao oeste do
corpo granitico, séo relativamente frequentes na subfacies de borda. De acordo com Costi
(2000), este processo € marcado pela remobilizacdo de silica e alumina, bem como o
desenvolvimento do quartzo e clorita secundaria nesta subfécies, depois de que a rocha
foi alterada pela percolagdo de fluidos hidrotermais.

S&o comuns nesta subfacies conjuntos de vénulas alteradas totalmente a caolinita
ligados a zonas de cisalhamento transcorrentes nos limites do corpo em contato com a
facies encaixante (Figura 10C). Contatos irregulares com geometria lobada entre a
subfacies de borda e de nucleo exibem a transi¢do e alteragdo do Albita granito (Figura
10D). Veios de fluorita, galena e criolita intrudem o Albita granito numa zona de transicao
entre a subfacies de borda e ndcleo. Caracterizam-se por sua estrutura cruciforme e

contatos marcados com a subfécies encaixantes (Figura 10E).

4.1.2.2. Subfacies Albita granito de nucleo

Esta unidade representa maior importancia por conter um depdsito de criolita
macica no seu interior, além de mineralizacdo disseminada de Sn, Nb e Ta. No Albita
granito de nucleo diversos afloramentos mostram diferencas de composicao, textura e
estrutura. De modo geral, € uma rocha de cor cinza com textura subporfiritica marcada
por alguns fenocristais de quartzo inclusos numa matriz fina feldspatica e acompanhados
por cristais de biotita e anfibolio os quais apresentam uma discreta orientacao preferencial
(foliagdo So). As principais caracteristicas nas rochas encontradas na subfécies de nucleo

séo descritas a seguir:

i) Rocha de cor cinza claro, textura subporfiritica de granulagdo meia até grossa.
Exibe foliagdo So incipiente marcada por minerais maficos alongados, principalmente
individuais e alguns agregados (micas e/ou anfibolio), intercalados com cristais de

quartzo (Figura 11A).

i) Rocha de cor cinza-escuro a esverdeado claro, textura equigranular fina que
intrude a rocha acima descrita em contato reto com geometria curvada. No contato
observasse reducdo do tamanho de grdo e moderada continuidade da foliacdo So marcada

pela orientacdo preferencial dos minerais maficos (Figura 11B).
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iii) Rocha de cor branca, textura porfiritica definida por fenocristais de feldspatos
grossos acompanhados pelos cristais de criolita cor caramelo e cristais aciculares e/ou

tabulares com tonalidades pretas e azuis de micas e anfibolios (Figura 11C).

iv) Localmente, ocorre um perfil com relagbes de contato entre os trés litotipos
desta subfacies (Figura 11D). Na porcdo central ocorre uma lente de textura grossa
hospedado em Albita Granito cinza escuro mostrando halo de alteragéo e contatos difusos.
Do centro para oeste aparece o Albita granito de ndcleo de cor cinza-escuro e textura
equigranular fina em limite irregular com o Albita granito de nucleo cinza claro de textura
subporfiritica. Do centro para leste observa-se o Albita granito de nucleo cinza claro

intrudido por lente de pegmatito com contatos difusos e, mais para a borda, por¢ées

subordinadas do Albita granito cinza-escuro.

Figura 11. Aspectos texturais e feicdes macroscépicas das rochas da subfacies Albita granito de nucleo.
A) Rocha cinza claro com foliagdo magmatica incipiente So. B) Contato reto com geometria curvada entre
rochas de cor cinza claro de textura media e a cinza escuro de textura fina. C) Albita granito de cor branca
com textura grossa exibindo uma intercalacao de cristais idiomorficos de quartzo e plagioclasio com cristais
de anfibdlio e criolita. D) Relagdes de contato entre trés litotipos do Albita granito de ndcleo. Na porcéo
central ocorre um lente de textura pegmatitica hospedado em Albita granito cinza escuro mostrando halo
de alteracéo e contatos irregulares.
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4.1.3 Pegmatitos

Ocorrem como veios com textura grossa de 2 a 30 cm de largura, constituidos por
feldspatos, quartzo e micas predominantemente (Figura 12A), e como miarolas (por¢oes
de formas subelipticas) de textura pegmatitica. Apresentam dimensdes centimétricas até
decimétricas. Sdo comuns na parte central do Albita granito de nucleo cavidades
miaroliticas com textura pegmatitica de composicdo quartzo-feldspatica, com limites
transicionais e geometria irregular (Figura 12B). A génese destas rochas e estruturas é
atribuida a separacdo e isolamento de fluidos aquosos e, aumento do teor de H20 a medida
que avancou a cristalizacdo da subfacies de nucleo (Costi, 2000). Caracterizam-se por
conter minerais ricos em ETR, cristais grossos de feldspato, criolita caramelo, riebeckita
azul escura, mica verde clara (polilitionita), e minerais exdticos como: xenotima,
genthelvita, cassiterita, gagarinita, pirocloro e, torita (Bastos Neto et al., 2005). Estéo
relacionados a rochas de textura fina esbranquigcada intrudindo em contato gradativo

concordantemente a foliagdo magmatica So do Albita granito (Figura 12C).

Figura 12. Aspectos texturais e feicGes macroscdpicas dos Pegmatitos. A-B) Zona pegmatitica constituida
por cristais grossos de feldspato potassico, quartzo e plagioclasio predominantemente acompanhados por
cristais grossos de criolita marrom, polilitionita verde claro, riebeckita preta, genthelvita roxa e torita
vermelha. C) Veio de pegmatito de geometria tabular intrudindo em contato neto a subfacies Albita granito
de ndcleo concordante com a foliagdo magmatica incipiente So.
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4.2 Analise petrografia e de mecanismos de deformacéo

4.2.1 Fécies Rapakivi granito

Classifica-se como uma rocha de composicao sienogranitica e textura porfiritica
definida por um e/ou varios fenocristais de feldspato pertitico alguns bordejados por
cristais de quartzo e as vezes, por cristais de plagioclasio tipo albita. Localmente esses
fenocristais de K-feldspato encontram-se orientados segundo seu eixo maior e exibem
formas subelipticas com razdo axial 2:1 (Figura 13). A matriz contém quartzo
acompanhado por plagioclasio, biotita, hornblenda, magnetita-ilmenita e, zircéo, apatita,
fluorita e epidoto como fases acessorias. Sdo comuns texturas micrograficas e de
intercrescimento (mirmequitico) pela formacéao das associa¢des de K-feldspato e quartzo
vermicular sem orientagdo preferencial clara que ocorrem entre cristais adjacentes de K-

feldspato e plagioclasio.

Figura 13. Aspecto textural da facies Rapakivi granito (Amostra GM17). Fenocristais xenomorficos de K-
feldspato (Kfs) com textura pertitica contornados por cristais de quartzo (Qz) além de plagioclésio (PI),
biotita (Bt), hornblenda (Hbl) e minerais opacos 0s quais conformam a matriz fina da rocha. Fotografia em
luz transmitida e, nicois cruzados.
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O feldspato potéssico estd em geral na forma de fenocristais que desenvolveram
geminacdo tipica do microclinio, xenomorficos com geometrias subelipticas e ovoides.
Estes exibem bordas moderadamente arredondadas com eixo maior variando de 12 mm e
9 mm e, entre 6 mm e 5 mm (Figura 13). Apresentam-se como fenocristais de aspecto
turvo com textura micropertitica contornados por cristais xenomdrficos de quartzo
(Figura 14A). Os limites com outros cristais de feldspato sdo lobados e irregulares, mas
também, suturados e retos com cristais de quartzo e plagioclasio respectivamente.
Localmente foram observados fenocristais de K-feldspato manteados por cristais de
plagioclasio nas suas bordas definindo textura rapakivi (sensu strictu, Figura 14B). Estes
cristais caracterizam-se também por ter inclusfes de quartzo alongado e microestruturas
de rotacdo de subgrdo mostrando substituicao entre ortoclasio e microclinio com textura
rugosa (Figura 14C). A maioria destes cristais encontram-se alterados pora sericita no
centro e nas suas bordas. Por vezes apresentam inclusdes de quartzo, biotita e plagioclasio
e microfissuras intragranulares sem preenchimento nenhum. O desenvolvimento de
pertitas em chamas orientadas segundo o eixo maior do cristal e pertitas fragmentadas em
patches grosseiros obliquos ao cristal (Figura 14D), sdo feicdes derivadas por processos
de exsolucéo representativas de deformacgdo em temperaturas intermédias a moderadas
(Vernon, 1999).
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Figura 14. Microestruturas do K-feldspato da facies Rapakivi granito. A) Cristais de feldspato potassico
com limites lobados contornados por cristais de quartzo (Qz). B-C) Fenocristais de feldspato potassico com
borda de plagioclasio tipo albita (Ab) exibindo textura rapakivi. D) Texturas micropertiticas nos cristais de
K-feldspato (Amostra GM17). Microfotografias em luz transmitida e, nicéis cruzados.
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O quartzo se apresenta de dois tipos: quartzo | como cristais hipidiomorficos e
xenomorficos com geometria subeliptica de grdo fino a médio, tamanhos de
aproximadamente 0,4 mm até 1,5 mm os quais compdem a matriz da rocha. Nesta Gltima,
os limites com outros cristais de quartzo s&o retilineos e por vezes triplices. Localmente
formam concentracdes de bolhas de quartzo em zonas paralelas as faces dos K-feldspatos
(Figura 15A). Ocasionalmente exibem extingdo ondulante moderada. O quartzo Il ocorre
como cristais isolados sem evidencias de feicbes de deformacdo, exibem
intercrescimentos irregulares localizados entre cristais adjacentes de K-feldspato com
contatos lobados (Figura 15B). Tais cristais ocorrem com clara disposicao intersticial e

textura grafica associado aos cristais de K-feldspato (Figura 15C).
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Figura 15. Microestruturas do quartzo da facies Rapakivi granito. A) Cristais de quartzo (Qz I) em contatos
triplices e retilineos na matriz fina da rocha. B) Concentragéo de cristais de quartzo (Qz ) formando lentes
entre fenocristais de feldspato potéassico. C-D) Texturas micrograficas e mirmequiticas respectivamente.
Observam-se os intercrescimentos de cristais de quartzo vermicular (Qz 11) adjacentes aos limites dos
cristais de feldspato potéassico (Kfs) (Amostra GM27). Microfotografias em luz transmitida e, nicois
cruzados.

O plagioclésio ocorre como cristais idiomorficos a hipidiomdrficos de habito
tabular e tamanhos entre 1,5 mm e 3 mm. Alguns exibem geminagéo polisintética segundo
lei da albita, quando associados a fenocristais de K-feldspato tém contatos lobados e
exsolucdo de quartzo (Figura 16A). Agregados de cristais apresentam-se parcial a

totalmente sericitizados do centro para as bordas (Figura 16B).
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Figura 16. Microestruturas do plagioclasio da facies Rapakivi granito. A) Fenocristal de K-feldspato (Kfs)
com intercrescimento de plagioclasio (Pl) em contatos reativos e irregulares. B) Mosaico de cristais de
feldspato potassico e plagioclasio com sericitizacdo (Ser). Observam-se os limites entre os cristais
parcialmente curvados (Amostra GM44). Microfotografias em luz transmitida e, nicois cruzados.

A biotita ocorre em dois tipos: biotita I, como cristais hipidiomdrficos e
xenomorficos com habito tabular, de cor castanha-palido a marrom avermelhada e
tamanho entre 0,6 mm até 1 mm. Encontra-se associada e em contato linear com
fenocristais de K-feldspato frequentemente sericitizado e em geral com auséncia de
extingdo ondulante (Figura 17A). Exibe textura poiquilitica com inclusbes de zircao,
magnetita, clorita e topédzio e, ocasionalmente se apresenta preenchendo fraturas
desenvolvidas no feldspato potéssico (Figura 17Figura 17B). Localmente foi observado
um cristal de biotita dobrado desenvolvendo bandas kink fortemente alterado por clorita
no centro do cristal e disposto concordante com os planos de clivagem. A biotita Il é
xenomorfica ocorre associada & hornblenda e séo cristais orientados, intersticiais, em
contatos com K-feldspato e quartzo (Figura 17C) ou formando agregados alterados por

clorita nos limites (Figura 17D). Frequentemente exibe microfissuras intragranulares.

A hornblenda aparece como cristais hipidiomoérficos a xenomdrficos com
tamanhos de aproximadamente 0,4 mm e habito tabular ou prisméatica em associa¢do com
biotita (Figura 17D). Ocasionalmente observa-se epidoto hipidiomdrficos intercrescido
no centro dos cristais de hornblenda. Por vezes encontram-se afetados por microfissuras
intragranulares e alterados por clorita na suas bordas. Geralmente apresentam inclus6es
de minerais opacos, representados pela magnetita, ilmenita, pirita e hidroxidos de ferro,
ocorrem associados principalmente com os agregados de biotita e hornblenda. As

descricdes destes cristais sdo apresentadas no capitulo de mineralogia magnética.
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Figura 17. Microestruturas da biotita e hornblenda da facies Rapakivi granito. A) Cristal de biotita (Bt I)
incluso no fenocristal de K-feldspato (Kfs) em contato neto. B) Biotita (Bt I) xenomorfica com textura
poiquilitica e preenchendo microfraturas no cristal de K-feldspato (Amostra GM17) (Kfs). Observam-se as
inclusBes de minerais opacos e clorita alterando no centro e nas bordas do cristal. C-D) Biotita (Bt Il) e
hornblenda (Hbl) formando agregados maficos intergranulares desenvolvidos nas interfaces dos contatos
entre cristais de K-feldspato (Kfs) e quartzo (Qz) (Amostra GM23). Microfotografias em luz transmitida e,
nicdis cruzados.

Os minerais acessorios sao zircdo o qual se dispbe em pequenos cristais
hipidiomorficos alongados e com habito prismético associados com biotita e por vezes
inclusos dentro dos cristais de K-feldspato. Cristais idiomorficos de apatita ocorrem em
contato com quartzo e biotita. O topazio xenomdrfico de geometria ovalada e tamanhos
finos encontra-se incluso geralmente dentro dos cristais de biotita I. Fluorita xenomorfica
fina esta associada a magnetita-ilmenita inclusa nos cristais de biotita e por vezes aparece
disseminada e restrita na matriz. Epidoto hipidiomorficos se dispde em pequenos cristais
no interior dos cristais de hornblenda e associados com agregados de biotita, clorita e
oxidos de ferro. Clorita por alteragdo de biotita e hornblenda principalmente, e sericita
por alteracdo de K-feldspato e plagioclasio ocorrem nas bordas e no centro destes cristais

respectivamente.
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4.2.2 Subfacies Albita granito de borda

Classifica-se como uma rocha de composicdo monzogranitica com textura
subporfiritica contendo fenocristais de quartzo xenomdrfico com formas subelipticas
apresentando e razédo axial de 2:1, que ocorrem isolados e/ou em agregados englobados
pela matriz. A matriz esta constituida por K-feldspato e plagioclasio tipo albita, destaca-
se a presenca de zircdo, fluorita, polilitionita, clorita, epidoto, hidroxidos de ferro assim
como restritos cristais pequenos de sulfetos disseminados. S&0 comuns nestas rochas
hidréxidos de ferro preenchendo clivagens e fraturas com distribuicdo constante na matriz
da rocha. A textura destas rochas ndo exibe orientacdo preferencial clara, embora
observam-se zonas localizadas onde os fenocristais de quartzo tendem a mostrar

alongamento numa direcdo, definindo uma foliagdo primaria restrita So (Figura 18).

Figura 18. Aspecto textural da subfécies Albita Granito de Borda (Amostra GM4). Fenocristais
xenomdrficos de quartzo (Qz) formando agregados englobados numa matriz fina constituida
essencialmente por feldspatos. Observasse agregados de minerais opacos correspondentes com fluorita (Fl),
zircdo (Zr), polilitionita (Poly) e, hematita (Ht), bordejados por minerais de alteracdo hidrotermal: clorita
(Chl), epidoto (Ep) e 6xidos de ferro (Op) disseminados na matriz da rocha. Microfotografia em luz
transmitida e, nicdis cruzados.
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O quartzo ocorre de trés tipos: 0 quartzo | sdo caracterizados por fenocristais
xenomorficos isolados e em agregados com geometria subeliptica e tamanhos
aproximados entre 7 a 4 mm. Localmente ocorrem alinhados com outros cristais de
quartzo em contatos irregulares e aparéncia corroida pela matriz. S&o0 comuns inclusdes
de feldspatos num padrdo espiralado ou ndo no centro dos fenocristais (Figura 19A).
Exibem extin¢do ondulante moderada com deslizamento cristal plastico predominante no
eixo <a> (planar) como consequéncia do processo de recuperacao (recovery) em resposta
a deformacgdo ductil intracristalina (Vauchez, 1987; Passchier & Trow, 2005).
Localmente estes fenocristais encontram-se afetados por microfraturas onde ocorreu
rotacdo de subgrdos (Subgrain-recrystallization) por reducdo do tamanho dos graos
devido a deformacéo por fluxo cataclastico, além de recristalizacdo dinamica (Bulging-
recrystallization). Internamente, alguns subgraos exibem orientacédo preferencial paralela
ao plano da microfratura (Figura 19B). Tais feicOes de deformacdo se relacionam a
regime ductil-raptil em temperaturas intermediarias (Passchier & Trow, 2005).

O quartzo 11 se apresenta como cristais xenomorficos com geometria irregular,
textura grafica e tamanhos que variam de 1,5 mm até 3 mm. Geralmente ndo exibem
orientacdo preferencial e por vezes se mostram localmente orientados com um angulo
obliquo (45°) em relacdo ao quartzo |I. Encontram-se corroidos pela matriz exibindo
limites embainhados e em contatos retos com outros cristais de quartzo. Microestruturas
como desenvolvimento de subgrdos, extin¢cdo ondulante, deslizamento no eixo <a>, e
também combinagdes de deslizamento nos eixos <c+a> (Nicolas & Poirier 1976, Hobbs,
1985. Figura 19C), sdo indicativas de deformacdo em taxas moderadas sob temperaturas
de 400°C (Vernon, 2004).

Localmente, deformac&o cataclastica afeta os fenocristais de quartzo | e 1l e forma
microestruturas de deformacdo em regime ductil-ruptil. Nesta transi¢do, o quartzo | se
mostram como cristais corroidos por microfraturas intragranulares com e deslocamento
de subgréos produto de recristalizacdo dindmica. Cristais de quartzo Il exibem reducéo
de tamanho de gréo por fluxo cataclastico e se dispGem paralelos as microfraturas onde
se concentra essa deformacdo cataclastica (Figura 19D-E).
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Figura 19. Microestruturas do quartzo da subfacies Albita granito de borda. A) Fenocristal de quartzo (Qz I) com inclusdes de Feldspatos (Kfs e Pl). B-C-D-E) Fenocristais de
quartzo | e 11 (Qz I, Qz Il) exibindo recristalizacdo dindmica, desenvolvimento de subgrdos com extingdo ondulante forte e deslizamento no eixo <a>, associada a deformacao
cataclastica (Amostra GM3D2). Microfotografias em luz transmitida e, nicéis cruzados.
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O feldspato potassico faz parte da matriz da rocha, ocorre como cristais
hipidiomorficos com geometria tabular e dimensdes entre 1,5 mm e 2 mm. Geralmente,
apresentam geminacdo tipo Carlsbad (ou macla do ortoclasio) e geminacao tipica da
microclina. Exibem aspecto turvo e estdo bordejados por hidroxidos de ferro nos planos
de clivagem. Encontram-se em contatos retos e difusos (reativos) com cristais de
plagioclasio sem orientacdo preferencial (Figura 20A), enquanto que nos limites com
outros cristais de K-feldspato, estes sdo lobados e curvilineares com migracao de borda
(Grain boundary migration. Figura 20B). Localmente exibem extingdo ondulante
moderada como produto de microfraturas intragranulares, indicando deformag&o raptil

predominante.

O plagioclasio tipo albita prevalece na matriz da rocha, assim foram identificados
dois tipos de albita. A albita | predominante, ocorre como cristais pequenos idiomarficos
e hipidiomdrficos com hébito tabular e tamanhos aproximados de 0,3 mm a 0,4 mm. Estéo
distribuidos aleatoriamente na matriz em contatos retos com os cristais de feldspato
potassico (Figura 20A). Sdo comuns cristais de albita inclusos nos fenocristais de quartzo
| (Figura 19A). Apresentam deformacao intracristalina com extin¢do ondulante moderada
e geminagdo polissintética truncada por microfissuras intragranulares, por vezes
ligeiramente dobradas e interrompidas por crescimento de geminagdo em forma de cunha

de origem mecanica (Figura 20B).

A albita Il corresponde com cristais hipidiomorficos de geometria tabular e
tamanhos entre 0,6 mm a 0,8 mm. Esta albita foi gerada pela completa substituicdo do K-
feldspato tipo microclina, desenvolvendo textura chessboard tipica do processo de
albitizacdo que estas rochas tiveram (Smith, 1974; Moore & Liou, 1979; Slaby,1992.
Figura 20C-D). Foram observadas feicbes de deformagdo como microfraturas com
preenchimento de hidroxidos de ferro e extingdo ondulante moderada derivadas de

deformacéo raptil predominante.

A polilitionita ocorre como cristais xenomorficos a hipidiomorficos, com habito
poligonal e irregular e tamanhos que variam desde 0,7 mm até 2 mm. Encontram-se
isolados na matriz e/ou formando agregados com cristais de fluorita, zircdo e minerais
opacos. Geralmente, exibem planos de clivagem bordejados por hidréxidos de ferro e

clorita produto de alteracéo nas bordas.
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Figura 20. Microestruturas dos feldspatos da subfécies Albita granito de borda. A) Matriz feldspatica
mostrando cristais de K-feldspato (Kfs) em contatos netos e irregulares com cristais de albita (Ab I)
(Amostra GM6). B) Contatos interlobados entre cristais de K-feldspato (Amostra GM4). C-D)
Microestrutura de substituicdo entre K-feldspato (Kfs) e albita (Ab 11) (setas em amarelo) formando textura
chessboard. Observa-se deformacdo intracristalina por microfissuras e deslocamento nos planos de
clivagem contorneadas por hidréxidos de ferro (Op) (Amostra GM6). Microfotografias em luz transmitida
e, nicdis cruzados.

Ocasionalmente cristais de polilitionita apresentam texturas de crescimento
simplectitico envolvendo gréos de quartzo microcristalino disposto ao longo de planos de
clivagem (Figura 21A). Localmente foram observados cristais isolados de polilitionita de
geometria lenticular com extingdo ondulante moderada e planos de clivagem ligeiramente

dobrados indicando deformagé&o pléastica.

O zircdo nestas rochas apresenta dois aspectos texturais diferentes. O zircéo |
ocorre como cristais idiomérficos com geometria prismatica e dimensdes entre 0,07 mm
e 0,1 mm. Séo cristais embebidos na matriz e em contatos retilineos com os feldspatos

(Figura 21B). Internamente ndo exibem microestruturas de deformacéo.

47



O zircao Il tardio aparece como cristais hipidiomdrficos a xenomdrficos com
geometria irregular e tamanhos maiores variando entre 0,7 mm e 1,3 mm. Ocorrem
associados com polilitionita, fluorita e minerais opacos formando agregados maficos.
Exibem fei¢cOes de metamictizagdo, corrosdo no centro dos cristais e microfissuras

intragranulares preenchidas por hidréxidos de ferro (Figura 21B).

A fluorita se apresenta como cristais xenomdrficos, geometria irregular e
dimensdes entre 0,05 mm e 0,8 mm. Caracteriza-se pela cor lilas e carater isotrépico e
ocorre principalmente como cristais disseminados na matriz associados com hematita e
clorita. Geralmente, bordejados por hidroxidos de ferro (Figura 21C). Sdo comuns
microestruturas de substituicdo pelo crescimento da fluorita nos planos de clivagem da

polilitionita (Figura 21D)

Os minerais acessorios identificados sdo representados por cassiterita como
cristais hipidiomérficos e xenomorficos de geometria poligonal e tamanho
aproximadamente de 0,7 mm. Ocorre em cristais isolados internamente fraturados e
associados com minerais opacos e hidroxidos de ferro (Figura 21E). Os minerais
secundarios sdo cristais de clorita xenomorficos formando agregados associados com
fluorita, hematita, epidoto e hidréxidos de ferro. Derivados da alteracdo de feldspatos e
micas, aparecem nas bordas destes cristais e preenchendo espacos produzidos por

microfraturas na matriz (Figura 21F).

Os minerais opacos sdo representados pela hematita, galena, columbita,
calcopirita, pirita e hidroxidos de ferro. Formam agregados maficos associados com
fluorita e clorita. As descrigdes destes cristais sdo apresentadas no capitulo de mineralogia

magnética.
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Figura 21. Microestruturas dos fases minerais acessorias da subfacies Albita granito de borda. A) Cristais
de polilitionita (Poly) mostrando textura simplectitica com intercrescimento de graos de quartzo (Qz I11)
nos planos de clivagem (Amostra GM3D2). B) Cristais de zircdo (Zr | e Zr I1) mostrando dimensdes
variaveis, zoneamento e metamictizagdo disseminados na matriz (Amostra GM9). C) Aspecto caracteristico
da fluorita (FI) alterando-se nas suas bordas por hidréxidos de ferro (Hdx) e com inclusdes pontuais de
galena (Gn) (Amostra GM6). D) Agregado de cristais de fluorita (FI), galena (Gn) e, zircdo (Zr I)
substituindo cristais de polilitionita (Amostra GM4). E) Cassiterita (Cst) deformada por microfraturas
corroidas por hidréxidos de ferro (Hdx) (Amostra GM7). F) Clorita (Chl) hidrotermal disseminada na
matriz da rocha associada com graos de epidoto (Ep) e fluorita (Op) (Amostra 9). Microfotografias em luz
transmitida e, nico6is paralelos (C-E-F) e nicéis cruzados (A-B-D).
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4.2.3 Subfacies Albita granito de nucleo

S&o rochas de composicdo monzogranitica, com textura subporfiritica definida
por fenocristais xenomorficos de quartzo com geometria subeliptica mostrando razéo
axial 2:1, os quais sugerem uma discreta orientacao preferencial definida como foliagédo
magmatica So. Ocorrem isolados e/ou em agregados imersos numa matriz fina composta
por K-feldspato e plagioclasio tipo albita. As fases minerais que completam esta rocha
estdo representadas por criolita, zircdo, polilitionita, annita, riebeckita, cassiterita,
pirocloro, torita e minerais opacos representados por magnetita e sulfetos disseminados

na matriz (Figura 22).

Figura 22. Aspecto textural da subfacies Albita granito de nicleo (Amostra GM1C). Fenocristais
xenomorficos de quartzo (Qz) inseridos numa matriz fina constituida essencialmente por feldspatos.
Observam-se agregados de minerais maficos como criolita (Crl), zircdo (Zr), micas (Poly), bordejados por
minerais opacos como torita (Thr) disseminados na matriz da rocha. Microfotografia em luz transmitida e,
nicois cruzados.
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O quartzo nestas rochas exibe trés caracteristicas dominantes. O quartzo | tem
caracteristicas similares as ja encontradas na subfacies de borda. Em geral apresentam
textura poiquilitica contendo inclusdes de finos cristais de albita paralelas as suas faces e
definindo textura do tipo snowball, onde estas inclusdes desenvolvem padrdes espiralados
no interior do cristal, produto da rotacdo por fluxo magmatico em matriz plastica (\Vernon,
1986; Figura 23A-B). A maioria destes cristais exibe extingdo ondulante moderada e
apresentam aspecto fosco devido a microfissuras intragranulares por vezes preenchidas
por criolita e/ou feldspatos (Figura 23C). Ocasionalmente ocorrem fenocristais de quartzo
com deformagéo intracristalina mostrando deslocamento e lamelas de deformacéo (line
defects or dislocations. Figura 23D), descritas como indicador de taxas de deformacéo

moderadas em regime ductil (Passchier & Trow, 2005).

O quartzo Il ocorre como cristais xenomdrficos de geometria irregular e textura
grafica. Exibem tamanhos que variam entre 2 mm até 4 mm. Exibe segmentos de borda
bem desenvolvidos, preferencialmente retos, com deformacdo por rotacdo e
recristalizacdo dinamica (subgrain-recrystallization) mostrando textura do tipo tabuleiro
de xadrez com forte extingdo ondulante e deslizamento no eixo <a> (predominantemente)
e por vezes nos eixos <c + a> (Figura 23E). Nem todos os cristais do tipo quartzo 1l
apresentam deformacao intracristalina bem desenvolvida, internamente, estes subgréos
ndo evidenciam uma orientacdo preferencial. O quartzo 1l embebido na matriz ocorre
alongado, de gréo fino (aproximadamente 0,15 mm) e geralmente aparece em limites
lobados com K-feldspato e albita.

O feldspato potassico ocorre na matriz como cristais hipidiomoérficos com habito
tabular e tamanho entre 1 mm e 1,5 mm. Exibe evidencias de deformagdo ddctil,
encontram-se associados e em contatos retos a ligeiramente lobados com albita (Figura
24A). Localmente foram observadas feicdes de recristalizacdo estatica incipiente nos
limites destes cristais sugerindo contatos reativos com cristais de albita (Figura 24B).
Ocasionalmente exibem extin¢do ondulante, séo comuns microestruturas de substituicdo
entre cristais de albita crescendo paralelos aos planos de clivagem de centro paras as

bordas dos cristais de K-feldspato (Co-orientation replacement. Figura 24C).
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Figura 23. Microestruturas do quartzo da subfacies Albita granito de nucleo. A) Fenocristais de quartzo
(Qz I) com geometria subeliptica e disposicéo preferencial segundo o eixo maior. B) Fenocristais de quartzo
(Qz 1) deformados por microfraturas intragranulares e por inclus6es de albita (Ab) paralelas as faces dos
cristais e contorneando eles num padrdo oscilatorio mostrando textura do tipo snowball. D) Lamelas de
deformacéo intracristalina paralelas ao eixo menor do fenocristal de quartzo (Qz 1). E) Cristais de quartzo
(Qz 1) com extingdo ondulante forte e rotacdo de subgrdos mostrando textura xadrez. (Amostra GM1B).
Microfotografias em luz transmitida e, nicdis cruzados.

O plagioclasio tipo albita é o principal constituinte da matriz da rocha, exibe
similares caracteristicas as ja descritas na subfacies de borda. A albita | exibe geminacéo
polissintética bem distribuida, de forma aleatoria na matriz, e inclusa em fenocristais de
quartzo 1. Nestes cristais predomina a geminagdo mecéanica (Figura 24D), maclas com
mudancas em sua espessura e terminagdes em cunha entre os cristais de albita derivadas

de deformacdo intracristalina em temperaturas moderadas (Figura 24E).

A albita Il sdo cristais tardios hipidiomorficos de geometria tabular e tamanhos
que variam entre 1 mm e 1,25 mm. Apresentam textura chessboard com extingdo

ondulante forte (Figura 24F).
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Figura 24. Microestruturas dos feldspatos da subfacies Albita granito de nucleo. A) Contatos lobados e migracdo de limite de grdo dos cristais de albita (Ab 1) em dire¢éo do
K-feldspato (Kfs) (Amostra GM3A). B) Recristalizacéo estatica de cristal de albita (Ab I) exibindo limites lobulados em contatos irregulares com outros cristais de K-feldspato
(Kfs) C) Microestruturas de substituicdo. Observa-se albita (Ab 1) substituindo cristais de K-feldspato (Kfs) de centro para borda crescendo paralelo aos planos de clivagem
(Amostra GM1A). D) Cristal de albita exibindo deformacéo intracristalina por deslocamento nos planos de clivagem e extincdo ondulante moderada (Amostra GM1C). E)
Geminacdo mecanica dos cristais de Albita (Ab I). Observa-se maclas com termina¢Ges em cunha e mudancas na sua espessura truncadas por microfissuras. F) Diferentes tipos
de textura chessboard em cristais de albita (Ab 11). Microfotografias em luz transmitida e, nicois cruzados.
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A criolita ocorre em formas e tamanhos variados em pelo menos duas geraces.
A criolita I corresponde a cristais xenomorficos de geometria ovalada e irregular e
tamanhos entre 0,3 mm e 0,5 mm. Aparece como inclusfes ovoides e alongadas entre 0s
fenocristais de quartzo | aproveitando as microfissuras para se acomodar e crescer (Figura
25Figura 25A). N&o exibe microestruturas de deformacédo e apresenta baixo indice de
refracdo até se mostrar quase isotropica. A criolita Il ocorre como cristais xenomorficos
com habito irregular de uns 2,5 mm. Ocorre disseminada na matriz formando agregados
em contatos irregulares junto com zircdo, micas e torita, exibindo geminagdo com duas
direcbes de maclamento por deformacdo em estado sélido e inclusdes de minerais
possivelmente relacionados ao processo de alteracdo hidrotermal (Minuzzi, 2005; Figura
25B).

O zircéo aparece em proporgdes consideraveis nestas rochas e exibe as mesmas

caracteristicas dos ja descritos na subfécies de borda (Figura 25C).

As micas que foram identificadas correspondem a dois tipos: uma delas da familia
da polilitionita com caracteristicas ja descritas na subfacies de borda, e uma outra, de
coloragdo escura caracterizada como annita litinifera (Costi et al., 2000). A annita
litinifera aparece como cristais hipidiomorficos e xenomérficos com habito tabular
lamelar e tamanhos de 2 mm a 2,5 mm. Encontram-se isolados na matriz exibindo bordas
corroidas, clivagem perfeita e inclusdes de quartzo. S&o comuns cristais de annita com
textura poiquilitica e inclusdes de polilitionita e de quartzo, onde os planos de clivagem

estdo preenchidos por 6xidos e hidroxidos de ferro (Figura 25D).

A riebeckita ocorre como cristais hipidiomorficos e xenomorficos com formas
tabulares e/ou prismaticas que medem entre 0,7 mm até 1,5 mm. Estes cristais aparecem
isolados em contatos netos e ligeiramente lobados com feldspatos e quartzo I11 na matriz.
Exibem inclusbes de cristais idiomorficos de polilitionita e albita (Figura 25E).
Localmente ocorre em agregados minerais alterando-se a cristais de polilitionita em
continuidade com os planos de clivagem. Observa-se na sua estrutura interna,
microfraturas intragranulares, por vezes extincdo ondulante moderada e planos de

clivagem corroidos por 6xidos de ferro.
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Os minerais acessorios sao cassiterita e pirocloro. A cassiterita ocorre como
cristais hipidiomdrficos com geometria poligonal e granulacéo fina entre 0,2 mm e 0,4
mm. Apresenta zoneamento caracteristico e limites retilineos em contato com cristais de
feldspatos (Figura 25F). Os minerais opacos correspondem magnetita, columbita, pirita
e hidroxidos de ferro. As descricBes destes cristais sdo apresentadas no capitulo de

mineralogia magnetica.

Figura 25. Microestruturas dos fases minerais acessorias da subfacies Albita granito de ndcleo. A) Criolita
I (Crll) exibindo formas ovoides e/ou alongadas inclusos em fenocristal de quartzo | (Qzl). B) Criolita Il
(Crlll) com geminacdo difusa junto com torita (Thr) e, zircdo (Zr), em contato com a matriz feldspatica. C)
Cristais de zircdo mostrando zoneamento e metamictizacdo em agregados associados com criolita e zircdo
(Zr). D) Annita (Ann) alterada nas bordas por polilitionita em contatos irregulares com quartzo (Qzll). E)
Riebeckita (Rbk) tabular com inclusdes de albita (Ab) e de polilitionita (Poly) exibindo limites interlobados
com quartzo de K-feldspato. F) Cassiterita (Cst) exibindo zoneamento e nucleo corroido por 6xidos de
ferro. Microfotografias em luz transmitida e, nicdis cruzados.
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4.2.4 Pegmatitos

S&o rochas de composicao quartzo-feldspatica e textura inequigranular grossa
definida por cristais de K-feldspato, plagioclasio, quartzo e micas. Quando em veios
foram encontrados dois tipos de pegmatitos segundo relagdes texturais, composicionais e
limites com as rochas encaixantes, principalmente com rochas de textura fina da subfacies
de nucleo do Albita granito.

Veios de pegmatito primario caracterizam-se pela sua textura macica grossa
constituidos por K-feldspato pertitico e quartzo principalmente, acompanhados por
plagioclasio, zircdo, annita e polilitionita. As relacdes de contato com o Albita granito de
nucleo observadas em escala microscépica definem limites irregulares com a matriz fina

feldspética da rocha encaixante (Figura 26A).

MmO,

Figura 26. Aspecto textural do veio de pegmatito priméario (GM2). Cristais de K-feldspato (Kfs) e
plagioclasio (PI) formando veio de aproximadamente 60 mm. Observa-se contato irregular com a matriz
fina do Albita granito de nlcleo (AGN). D) Fenacristais de feldspato potassico (Kfs) com textura pertitica.
Observasse as pertitas crescendo em direcdo ortogonal ao eixo maior dos fenocristais. E) Recristaliza¢do
dindmica incipiente nos limites de cristais de quartzo (Qz) os quais exibem deformacéo intracristalina
mostrando deslocaces e extingdo ondulante. Microfotografia em luz transmitida e, nicois cruzados.
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O K-feldspato se apresenta como fenocristais pertiticos idiomérficos com
geometria tabular de 6 mm de cumprimento. Ocorrem em contato neto com a matriz do
AGN, exibem extingdo ondulante e mostram evidéncias de recristalizacdo estatica
incipiente, assim como reducdo do tamanho dos cristais de albita dispostos paralelos as
faces destes fenocristais (Figura 26B). Sdo comuns cristais de K-feldspato com
desenvolvimento de pertitas em chamas orientadas, ja seja ortogonal ou obliquas ao eixo
maior dos cristais (Figura 26C). Cristais hipidiomorficos de plagioclasio com geminacao
polissintética acompanhados por zircdo e mica preta ocorrem intersticiais aos cristais de

K-feldspato sem evidéncias de deformacao plastica.

O quartzo ocorre como cristais xenomorficos com geometria subeliptica de
tamanhos entre 3 mm a 5 mm. Exibe limites curvilineares com incipiente migracao de
limite de grdo. Localmente foram observados fei¢cbes de recristalizacdo dinamica
(Bulging Recrystallization) e deformacéo pléstica apresentando extingcdo ondulante e
lamelas de deformacdo paralelas ao eixo <a> (Figura 26D), sugestivas de deformacéo

ductil a temperaturas intermediarias ~450°C (Passchier & Trow, 2005).

Veios de pegmatito secundario sdo constituidos por K-feldspato, plagioclasio e
fases minerais tipicas da alteracdo hidrotermal da subfacies de nicleo como criolita,
xenotima, genthelvita, zircdo e torita. Caracterizam-se por exibir textura dendritica e
limites paralelos ao alinhamento do eixo maior dos fenocristais de quartzo da rocha
encaixante assim como limites gradativos com os feldspatos da matriz separando rochas
de texturas distintas do AGN (Figura 27).

O feldspatos representam a principal fase mineral nestes veios. O plagioclasio
tipo albita sdo cristais hipidiomorficos com geminacdo polisintética, habito fibroso e
razdo axial 3:1. Aparecem como cristais alongados com orientacdo derivada de
crescimento normal desde o limite do veio até o centro do pegmatito (Syntaxial growth,
Vernon, 2004). A Figura 28A-B ilustra 0 mecanismo de crescimento destes cristais em
forma de cunha. As fibras crescem rapidamente paralelas a 63 e Se encontram no centro
do veio. Destacam-se as diferencas texturais das rochas encaixantes do AGN nos limites

da estrutura.
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Figura 27. Aspecto textural do Veio de pegmatito secundario (GM28). Cristais de K-feldspato (Kfs) e
plagioclasio (PI) formando veio de 60 mm de cumprimento. Observa-se contato irregular com a matriz fina
do Albita granito de nucleo (AGN) com orientagdo concordante ao alinhamento dos fenocristais de quartzo
(Qz) e da matriz fina feldspatica. Microfotografia em luz transmitida e, nicéis cruzados.

Figura 28. Microestruturas do plagiocladsio no veio pegmatitico secundario. A-B) Mecanismo de
crescimento dos cristais de plagioclasio nos limites do veio e relagdes de contato com as rochas encaixantes
do AGN. Microfotografia em luz transmitida e, nicéis cruzados.
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Cristais xenomorficos de K-feldspato de geometria irregular e tamanhos menores
entre 4 mm a 6 mm crescem intersticiais entre os cristais de plagioclasio. Geralmente
exibem texturas de substituicdo junto com plagioclasio, este ultimo, intrudindo em finas
segregac0es de borda para o centro os cristais de K-feldspato (Nibble replacement, Rong,
2009, Figura 29A-B). Feicbes como extingcdo ondulante, rotacdo de subgrdos e

recristalizacdo dindmica nestes cristais (Figura 29C) sdo indicativas de deformacao ddctil

em temperaturas moderadas (Passchier & Trow, 2005).

Figura 29. Microestruturas do K-feldspato no veio pegmatitico secundario (Amostra GC10). A-B)
Microestrutura de substituicdo entre plagioclasio (PI) intercrescendo de borda para centro em cristal de K-
feldspato (Kfs). C) Cristais de K-feldspato com extin¢gdo ondulante mostrando recristalizacdo dinamica.
Microfotografia em luz transmitida e, nicdis cruzados.

Localmente foram observados dentro destes veios agregados de criolita, annita,
xenotima e genthelvita entre cristais adjacentes de K-feldspato e plagioclasio. A
xenotima ocorre como cristais hipidiomorficos de geometria tabular com razao axial 3:1.
Ocorre associada a cristais de annita, polilitionita e criolita contornada por cristais de
albita (Figura 30A-B). A genthelvita xenomdrfica mostra geometria irregular e tamanho

entre 8 mm a 10 mm. Encontram-se em contatos curvilineares com annita e criolita

associada a cristais de albita intersticiais (Figura 30C).

Figura 30. Microestruturas dos fases minerais menores dos veios pegmatiticos secundarios. A-B) Aspecto
caracteristico da xenotima (Xtm), observasse 0s contatos retos com cristais de albita da matriz do AGN. C)
Agregado irregular de genthelvita (Gtl) associada com albita (Ab) e criolita (Crl). Microfotografia em luz
transmitida e, nicdis cruzados.
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4.3 Mineralogia Magnética

As caracteristicas dos minerais responsaveis pela suscetibilidade magnética
referente as facies Rapakivi granito e as subfacies do Albita Granito foram determinadas
em 39 afloramentos mediante o estudo termomagnético de amostras selecionadas, curvas
de aquisicdo de magnetizacdo remanente isotermal (IRM) e exame textural no

Microscopio Eletrénico de Varredura (MEV).

4.3.1 Susceptibilidade e anisotropia magnética

A susceptibilidade magnética apresenta geralmente valores muito baixos no
granito Madeira, quase sempre com valores abaixo de 5x103 SI (< 5 mSl), com algumas
excecdes. Na facies Rapakivi granito, a susceptibilidade (k) varia entre 0,10 mSI e 24,3
mSl, com média (km) de 5,56 mSl; valores de k acima de 5 mSI sdo encontrados em
apenas quatro amostras (Figura 31A). No Albita granito de borda a km é de 0,51 mSI com
valores entre 0,25 mSl e 6,91 mSlI; s6 uma das amostras apresenta valor de k acima de 5
mSI (Figura 31A). O Albita granito de nucleo apresenta km de 2,4 mSI, com variacao da
susceptibilidade menor do que nos granitos anteriores, entre 0,14 mSI e 15,7 mSI; em
duas amostras os valores de km estdo acima de 5 mSI (Figura 31A). No geral, 85% das
amostras analisadas tem valores de k < 5 mSl, indicando que o marcador magnético da
susceptibilidade e a anisotropia € predominantemente paramagnético junto com fracdes

ferrimagnéticas subordinadas (Tarling & Hrouda, 1993).

O grau de anisotropia magnética (Pj) é ligeiramente maior na subfacies de ndcleo
(com média de Pj = 1,037) de que na subfacies de borda (Pj = 1,033) e que na facies
Rapakivi granito (Pj = 1,026) (Figura 31B). A diferenca da anisotropia da subfécies de
nacleo com os demais granitos pode estar relacionada a variagdes na composi¢do mineral
e na origem destes, como ressaltado pelas analises petrograficas e comprovado mediante

analise textural em MEV.
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Figura 31. Graficos de susceptibilidade e anisotropia Magnética do granito Madeira. A) Relagdo dos
valores de susceptibilidade magnética (k) da facies Rapakivi granito e das subfacies de borda e nicleo do
Albita granito. B) Relagdo entre anisotropia magnética (Pj) e susceptibilidade magnética (k) das rochas
anteriormente mencionadas.

4.3.2 Magnetizagdo remanente isotérmica e curvas termomagneticas

As amostras analisadas foram escolhidas segundo a susceptibilidade magnética
média (km) representativa ou no caso de amostras que apresentaram valores extremos de
k em cada unidade geoldgica, ressaltando em um total de nove amostras da facies
Rapakivi granito, oito amostras da subfacies de borda e seis amostras da subfacies de
nucleo do Albita granito. Os resultados analiticos sdo apresentados na forma de diagramas
de curvas de IRM cujas abcissas correspondem ao campo magnético aplicado (H)
variando de 10 mT (mili Tesla) a 2T (Tesla), e as ordenadas correspondem a
magnetizacdo remanente medida em (A/m) ap6s induzir o campo H.

As curvas resultantes apresentam trés carateristicas principais: 1) crescem
rapidamente em campos magnéticos aplicados (H) entre 10 e 100 mT, e a partir dai a
resposta magnética medida parece constante e forma um plateau tipico de rochas que
contem Oxidos com baixa coercividade como a magnetita (Figura 32A-C).

i) em algumas amostras a partir de 100 mT a magnetizacdo medida varia
suavemente mas ndo exibe saturacdo total da magnetizacdo, sugerindo a presenca de

Oxidos com maior coercividade (Figura 32D-F).
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iii) aproximadamente 40% das amostras analisadas possuem curvas com
crescimento exponencial a partir de 100 mT, mostrando-se insaturaveis até 2000 mT,
indicativas de rochas que contem Oxidos com alta coercividade e ndo conseguem
saturacdo magnética (Figura 32G-I)

Outro método analitico aplicado para caracterizar a mineralogia magnética
consistiu em medir a capacidade de magnetizacdo da amostra (susceptibilidade magnética
k) quando a amostra foi submetida a um campo magnético (H) constante (250 A/m) e a
variagdes de temperatura. Esta Gltima medida em intervalos de aproximadamente 3°C,
caracterizando um ciclo de baixa temperatura que varia de -190°C a 0°C; um ciclo de
aquecimento de 0°C até 760°C; e um ciclo de resfriamento de 700°C até a temperatura
ambiente.

Os resultados foram langcados em diagramas que descrevem curvas
termomagnéticas que podem ser comparadas com curvas caracteristicas de oxidos de
ferro especificos. Quando analisados os espécimens com valores de k >5mSl e k <5
mSI e comparados com os graficos de IRM, dois tipos de curvas foram observadas: i)
especimens com susceptibilidade > 10 mSI exibem aumento de km préximo a -160°C
mudanga denominada de transicdo de Verwey (transicdo da estrutura cristalina da
magnetita (FesO4) de monoclinica para cubica, Jeng et al. (2004)). Este ciclo apresenta
no inicio aumento acentuado da susceptibilidade magnética até um maximo em
aproximadamente -160°C a partir do qual diminui gradativamente até 0°C. No ciclo de
aquecimento (0°C a 700°C), a suscetibilidade magnética cresce progressivamente antes
de cair abruptamente em 580°C, Figura 32A-D). Esse crescimento regular € atribuido ao
efeito Hopkinson (variacdo nos limites de dominios magnéticos do mineral devido a
acréscimo da temperatura, aumentam a susceptibilidade magnética, Popov & Mikhov,
1989; Ozdemir & Dunlop, 1993), enquanto a forte queda em 580°C refere-se a
temperatura de Curie (Tc) da magnetita a partir da qual ela perde a capacidade de
magnetizacdo. A transicao de Verwey e a Tc para estas curvas comprovam a presenca de
magnetita que durante o experimento apresentou modifica¢des devido a leve aumento da
susceptibilidade durante o ciclo de resfriamento. As variagdes nas curvas podem ser
atribuidas a formacdo parcial de ilmenita substituindo magnetita, assim, a maioria das
amostras referentes a estas curvas sdo da facies Rapakivi granito a qual apresenta
contetidos de Ti e Fe em proporcdes iguais (vide capitulo sobre MEV), confirmando a
presenca de titanomaghemitas nestas rochas. As titanomaghemitas formam-se pela

oxidacgdo das titanomagnetitas formando duas fases minerais, uma rica em titanio, com
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formagé&o de ilmenita e outra, rica em ferro, com a formacdo de magnetita, este processo
chama-se de oxidacdo deutérica (Dunlop & Ozdemir 1997).

Duas amostras da subfacies de nucleo (GM4-E e GM1C) apresentaram durante o
experimento variagdes particulares de susceptibilidade magnética com transicdo de
Verwey pouco expressiva e acentuado efeito de Hopkinson divido em dois segmentos (e
provavel textura fina dos minerais magnéticos, Figura 32E-F, Dunlop, 2014). Estes
segmentos estdo separados por uma queda drastica (~40%) da susceptibilidade entre
aproximadamente 280°C e 360°C. Na Tc (580°C) as amostras atingem queda abrupta da
susceptibilidade magnética e no ciclo de resfriamento se observa um aumento de 30% do
valor da k normalizada. Esta resposta pode estar associada a presencia de pirrotita
(Minyuk et al. 2013). A presencia deste sulfeto de ferro (FeS) estaria relacionada a
processos hidrotermais de origem tardi magmaética (Pirajno, 2009) que geraram pirita
disseminada no albita granito. Nestas amostras, o diagrama de IRM mostra leve
inclinacdo no plateau de saturacdo, sugerindo presenca de hematita ou goetita.

ii) Espécimes com susceptibilidade variando entre 2 a < 1 mSI principalmente da
subfacies de borda exibem outras caracteristicas (Figura 32G-1, amostras GM6, GM19,
GM24). Nestas amostras no ciclo de baixa temperatura a transi¢cdo de Verwey, embora
presente € pouco expressiva e exibe um ciclo que inicia com diminui¢do acentuada da
susceptibilidade até um minimo em aproximadamente -180°C a partir do qual aumenta
até um maximo em -160°C e depois progressivamente diminui até se estabilizar em uma
curva de inclinagdo muito suave. Na amostra GM24 se observa a transigdo de Morin em
-11 °C e a temperatura de Neel (Tn) tipica da hematita em 670°C. Durante o ciclo de
aquecimento o efeito Hopkinson praticamente ndo se observa, no entanto, em 580°C
ocorre a queda da susceptibilidade até valores proximos de 25 k normalizada onde a
inclinacdo da curva diminui até 5 k normalizada. Durante o ciclo de resfriamento se
observam carateristicas similares ao de aquecimento, mas com aumento da
susceptibilidade na Tc em aproximadamente 20% e efeito Hopkinson deslocado para
temperaturas entre 300 e 450°C. Estas curvas termomagnéticas podem estar relacionadas
a amostras com ocorréncia de Oxidos com granulometria fina (provavelmente alguns
deles inclusos em silicatos maficos com ocorréncia associada a processos de alteracdo
hidrotermal destes pela passagem de fluidos de origem tardi magmatica) que durante o

experimento, recristalizaram.
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Figura 32. Curvas de IRM e termomagnéticas da facies Rapakivi granito e subfacies de nucleo e de borda do Albita granito.
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4.3.3 Microscopio Eletrénico de Varredura

Dez amostras com valores extremos (altos e baixos) de susceptibilidade nestes
granitos (GM1A, GM1C, GM3, GM6, GM7, GM19, GM12, GM17, GM23, GM24)
foram submetidas ao microscépio eletrdnico de varredura para caracterizar as
microestruturas e texturas dos minerais portadores magnéticos. Como observado
anteriormente pelas curvas de IRM e termomagnéticas, a magnetita aparece na facies
Rapakivi granito, mas no MEV foram identificadas fases minerais ricas em Fe-Ti
correspondentes com magnetita e ilmenita que predominam nestas rochas. A ilmenita se
apresenta como: i) cristais de aspecto homogéneo idiomorficos a hipidiomérficos com
habito tabular e tamanho de grdo de 133 pm. Ocorrem inclusos em biotita junto com
pequenos cristais de pirita idiomdrfica (Figura 33A); ii) cristais de ilmenita inclusos em
hornblenda diferem dos anteriores pela sua textura interna, estes apresentam fraturas e
exsolucdo, produto da passagem do fluido que altera hornblenda para clorita (Figura
33B). iii) A fase mineral magnetita-ilmenita foi reconhecida nestas rochas. lImenita em
trelica apresenta-se idiomorfica com geometria tabular e tamanhos de 215 pum de
comprimento (Figura 33C). Esta associacdo foi identificada hospedada em titanita
alterando-se a clorita na suas bordas. Também foram observados cristais de magnética,
hipidiomorficos a xenomorficos, com habito irregular e tamanhos de até 300 um de
largura. Aparece em contatos irregulares com cristais de K-feldspato e quartzo,
geralmente apresenta ilmenita em trelica correspondendo a lamelas de diferente
reflectancia e composicdo (Figura 33D). Associados a estes cristais foram encontrados
cristais de pirita hipidiomoérfica de até 43 um de largura. A formacdo dos
intercrescimentos de ilmenita em trelica com magnetita é atribuida a transformacao da
titanomagnetita atraves de processos de oxidacdo exsolucdo (Buddington & Lindsley
1964).

Os tipos texturais de ilmenita, bem como as associagdes com outros minerais,
identificados nos estudos petrograficos, foram confirmadas pelas observacdes e analises
no MEV. Os espectros de raios-X obtidos por meio de EDS, demostram que as
composic¢des da ilmenita idiomorfica diferem das composi¢cdes da ilmenita em trelica,
apresentando contetdos de Mn e Ca significativamente inferiores aos desta Gltima. Isto,
juntamente com as evidéncias texturais, sugere que a titanomagnetita idiomorfica muito

provavelmente era de origem magmatica, enquanto que as ilmenitas em treliga resultaram
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de processos de oxi-exsolucdo da titanomagnetita, por tanto se formaram mais
tardiamente.
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Figura 33. Texturas de 6xidos de Fe e Ti na facies Rapakivi granito. A-B) limenita hipidiomorfica inclusa
em cristais de biotita e hornblenda. C) Associagdo magnetita — ilmenita. Observem-se cristais de magnetita
mostrando exsolucdo para ilmenita as quais apresentam maior propor¢do de titdnio. D) IImenita trelica
intercrescendo em cristal de titanita. Imagens de elétrons retro-espalhados obtidas em microscopio
eletrénico de varredura, acompanhadas do espectro de EDS.

A magnetita ocorre de dois tipos: i) cristais xenomorficos de tamanho fino 58 um
de comprimento, possuem uma superficie uniforme, e sem evidéncias de exsolugédo para

ilmenita ou alteragcdo para hematita (Figura 34A). A magnetita aparece frequentemente
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hospedada em hornblenda em contatos retos e junto com clorita; ii) na biotita ¢ comum
encontrar intercrescimentos de magnetita-ilmenita nos planos de clivagem (Figura 34B).
As caracteristicas texturas da magnetita sugerem origem secundaria para a magnetita
hipidiomdrfica, ja que esta ocorre como inclusdes nos silicatos méficos que estdo sendo
parcialmente alterados para clorita principalmente (hornblenda e biotita). O
intercrescimento de magnetita nos planos de clivagem da biotita pode ser formado por

um processo de exsolucao de ferro da biotita num estagio tardi-magmatico.
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Figura 34. Texturas de 6xidos de Fe e Ti na facies Rapakivi granito. A) Cristais de titanomagnetita
intercalados com clorita (Chl), inclusos em hornblenda (Hbl). B) Magnetita (Mt) nos planos de clivagem
da biotita (Bt), localmente observa-se exsolugéo de ilmenita (IIm) no canto inferior do espectro de titanio.
Imagens de elétrons retro-espalhados obtidas em microscépio eletrénico de varredura, acompanhadas do
espectro de EDS.

No Albita granito de borda os mineiras ricos em Fe encontrados possivelmente
correspondem com cristais de hematita e sulfetos como pirita ou pirrotita. Foram
observados: i) cristais de hematita hipidiomdrficos com héabito tabular e tamanho entre
400 um e 450 um de comprimento (Figura 35A-B-C). Estes cristais ocorrem
disseminados na matriz feldspatica em contatos retos com cristais de quartzo.
Texturalmente estes cristais apresentam microfraturas e manchas irregulares
provavelmente associadas aos processos de oxi-exsolugédo. Estas feiches se associam a
fluorita intercrescida ou em contato com a hematita (Figura 35D). Os espectros de EDS

e mapas composicionais confirmam a presenca de F e Ca enriquecidos nestes cristais; ii)
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localmente foram observados cristais finos de hematita secundaria com geometria
acicular e tamanhos de 250 um. Ocorre associada a fluorita, clorita e zircdo, formando
agregados (por vezes de habito radial) intersticiais entre cristais de K-feldspato e quartzo
(Figura 35E). Além da hematita, também foram encontrados localmente sulfetos de Fe
provenientes de processos tardi-magmaticos de alteracdo hidrotermal, como cristais de
pirita, pirrotita e/ou calcopirita. Estes cristais mostram forma idiomorfica e tamanho de
345 pum de comprimento. Geralmente ocorrem isolados na matriz feldspatica (Figura
35F).

As relacBes texturais entre estes cristais indica que os cristais hipidiomorficos de
hematita formaram-se num estagio tardi-magmatico ja que invadem progressivamente a
matriz da rocha e aqueles que apresentam intercrescimento de fluorita se associam ao
estagio de alteracdo hidrotermal destas rochas, localmente concentrado em agregados de

zircdo, hematita, fluorita e clorita.
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Figura 35. Textura de 6xidos de Fe na subfacies Albita granito de borda. A-C) Cristais de hematita
orientados disposto em duas dire¢des. D) Cristais de hematita exibindo manchas cinzas irregulares
correspondentes com fluorita. E) Agregado de zircdo, hematita, fluorita e clorita. Destaca-se 0 habito
acicular e radial da hematita secundéaria. Imagens de elétrons retro-espalhados obtidas em microscopio
eletrdnico de varredura, acompanhadas do espectro de EDS.
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No Albita granito de ndcleo foi observada magnetita na forma de cristais
idiomorficos a hipidiomdérficos com geometria cubica e tamanho normalmente entre 300
um e 360 um. Ocorrem isolados na matriz em contatos retos com cristais de feldspato
potéssico e quartzo. Localmente exibem micro fraturas, mas ndo apresentam evidencias
de exsolucdo para ilmenita (Figura 36A-B). As relagdes texturais mostra a magnetita
idiomorfica associada com silicatos da matriz, os altos contetdos de Fe dos espectros de
EDS sugerem origem a partir de um estagio magmatico. ii) A ocorréncia de magnetita ao
longo dos planos de clivagem da annita e polilitionita € predominante nestas rochas. Estes
ultimos cristais sdo geralmente alongados podendo chegar até 320 um de comprimento
(Figura 36C-D). Analises semi-quantitativa de EDS indicam teores baixos de Fe devido
a sua origem a partir de transformacdes de cristais de biotita para annita sofridas por este
granito, devido aos processos de metassomatismo. A ocorréncia de cristais de cassiterita
e columbita (de origem hidrotermal) em contato com estes cristais de annita e polilitionita
poderia explicar também os baixos teores de Fe e a oxida¢do da magnetita associados ao
enriquecimento de Sn e Nb nesta subfacies. Localmente foram observados também

sulfetos de Fe isolados na matriz feldspatica (Figura 36F).
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Figura 36. Textura de 6xidos de Fe na subféacies Albita granito de nucleo. A) Cristal de magnetita (Mt 1)
com micro fraturas. B-D) Magnetita (Mt 2) nos planos de clivagem da annita (Ann). Destaca-se a presenca
de Cassiterita (Cst) e Columbita (Col) associados com zircdo e em contato neto com cristais de annita e
polilitionita. F) Critais de pirita (Py) isolados na matriz feldspatica.
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4.4 Geologia Estrutural

O Albita granito possui caracteristicas gerais de uma deformacao ductil primaria,
definida por uma foliagdo So incipiente e restrita de origem magmaética que varia
localmente de orientagdo, principalmente no Albita granito de borda. Deformacéo de
carater raptil secundéria sobreimposta a anterior, é distribuida em todas as subfécies do
Albita Granito e esta representada por zonas de cisalhamento transcorrentes e falhas
normais. As caracteristicas da deformacéo das rochas estudadas sdo apresentadas a seguir,
iniciando pelos analises da deformacdo primaria, trama magnética (ASM) e subtramas de
agregados de minerais méaficos (OPF), para finalmente mostrar as descri¢des das fei¢des

estruturais de carater ruptil presentes nestas rochas.

4.4.1 Deformacdo primaria

A deformacéo priméria foi identificada localmente na textura das subfécies de
borda e ndcleo do Albita granito. Corresponde a uma sutil orientacdo preferencial de
minerais de origem magmatica denominada de So. Na facies Rapakivi granito esta
representada por silicatos méaficos como hornblenda e biotita principalmente. Na
subfécies de ndcleo € marcada por cristais aciculares e/ou prismaticos de micas (annita e
polilitionita) e anfibdlio (riebeckita), enquanto na subfacies de borda é definida por
cristais alongados de quartzo. A orientacdo da foliacdo So € varidvel, as medidas tomadas
em campo mostram duas orientagcdes. Interpretacfes cinematicas e associagdes
petrograficas permitiram diferencia-las assim: i) foliagdo Soa disposta ao leste e ao centro
principalmente na facies Rapakivi granito e subordinada na subfécies de nucleo.
Apresenta orientacdo entre 336° - 355°/50° — 68° (Figura 37A), com lineacdo mineral
entre 30°-50° para o sentido de 140°; ii) foliagdo Sos predominante com atitudes que
variam entre 248° - 268°/40° - 70° disposta preferencialmente na por¢édo oeste e norte do
stock da subfacies de borda (Figura 37B).

Em areas onde a rocha encontra-se mais alterada foi dificil seu reconhecimento,
no entanto, na subfacies de nucleo no limite oeste do stock (Ponto C29), foi observada a
ocorréncia de uma zona pegmatitica associada a um corredor mineralizado em ETR, neste
local principalmente, se registra mais clara a foliagdo Sos (Figura 37C). As medidas da

lineacdo mineral para esta Ultima variam entre 10° - 20° para o sentido de 74°.
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Figura 37. Foliagdo magmatica no Albita granito. A) Foliacdo Soa definida pela orientacdo preferencial de
minerais maficos (annita, polilitionita e riebeckita) prismaticos e aciculares. B) Foliacdo Sgg evidenciada
por cristais alongados de quartzo e K-feldspato intercalados com minerais maficos. Em detalhe a projecdo
polar e ciclografica (Estereograma hemisfério inferior de Schmidt) da foliagdo So. C) Zona pegmatitica
onde se destaca claramente a foliagdo Sgg no Albita granito de nudcleo. Na margem direita desenho
esquematico da foliagdo e a projecdo polar e ciclografica mostrando suas atitudes

A distribuicdo espacial das medidas da foliagdo So tomadas em campo sé&o

apresentadas no mapa da Figura 46.
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4.4.2 Trama Magnética

O estudo da anisotropia de susceptibilidade magnética (ASM) referente as facies
Rapakivi granito e Albita granito foi determinado em amostras coletadas em 40
afloramentos (Figura 38). As direcGes principais da trama magnética sao representadas
pela lineagdo magnética (k1) e foliagdo magnética (plano normal a ks). Os pardmetros de
forma e anisotropia do elipsdide de ASM séo representadas por T e Pj respectivamente

(Jelinek, 1981. Apéndice A).
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Figura 38. Distribuicéo espacial de pontos de amostragem para analises de anisotropia de susceptibilidade
magnética (ASM).

Os parametros escalares e direcionais das facies estudadas estdo listados na Tabela
2. A qualidade estatistica dos parametros direcionais de cada sitio é definida pelo valor
de ol e a3 que representam, respectivamente, as variaces angulares do cone de confianga
(1o) entre a direcdo média de ki e ks e as direcOes individuais nos espécimes medidos.
Quando al ¢ a3 < 30° a orientacdo do eixo obtido do respectivo elipsoide é considerada

bem definida. Caso contrario, as dire¢fes sdo consideradas dispersas e descartadas.
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Usando esse critério, a lineacdo e foliagdo magnética estdo mal definidas apenas nos
afloramentos GM40 da facies Rapakivi granito e GM4 da subfacies de borda

respectivamente (Tabela 2).

Tabela 2. Resultados analiticos de ASM para as rochas do pliton Madeira

UNID  SITIO utMm noPj T ke ks Fol Mag
X Y Dec Incl al Dec Incl a3 Dec Incl
GMIC 822274 9916548 10 1,037 0,511 278 58 273 91 32 115 181 58
GM2 822278 9916543 22 1,032 -0,16 244 70 29,9 132 8 28,9 222 82
AGN GM3 821920 9917110 16 1,032 0,08 218 69 255 333 9 28,5 68 81
GM4-E 822070 9917196 7 1,046 -0,037 199 7 224 26 12 31,7 116 78
GM5 822130 9917132 16 1,055 -0,038 185 50 26,1 323 32 278 53 58
GM4-A 822070 9917196 9 1,067 -0,573 351 82 13,7 220 5 29,8 310 85
GM6 822098 9917220 23 1,043 0,166 9 86 25,2 108 1 21,7 198 89
GM7 821933 9917180 18 1,029 -0,246 276 88 13,5 117 2 274 207 88
GM8 822214 9917030 20 1,032 -0,117 95 83 10,7 343 3 29,5 73 87
GM9 821393 9916363 14 1,047 -0,085 79 84 7,6 318 3 29,8 48 87
GM10 821510 9916300 16 1,025 -0,116 35 84 4,6 296 1 30 26 89
AGB GM19 821037 9915938 19 1,04 0,324 96 69 174 331 12 144 61 78
GM20 820692 9916048 13 1,019 0,298 272 70 28,5 69 19 28,1 159 71
GM22 820922 9915706 10 1,022 0,106 102 72 20,8 354 6 249 84 84
GM24 821084 9916467 19 1,02 0,635 297 76 248 165 9 25,7 255 81
GM25 821270 9916556 20 1,031 0,003 47 85 111 161 2 28 261 88
GM28 821139 9916824 14 1,025 0,419 87 85 28,7 343 1 14,1 73 89
GM29 822458 9916374 20 1,035 0,112 70 64 23,6 240 26 234 330 64
GM11 821630 9916575 16 1,024 -0,032 267 81 19,9 147 5 30,3 237 85
GM12 822647 9916659 25 1,029 0,23 55 63 29,5 164 10 19,6 254 80
GM13 822880 9916424 25 1,019 0,187 255 71 23,9 354 3 194 84 87
GM14 822827 9916251 22 1,02 0,184 229 63 26,8 359 18 29,8 89 72
GM15 821207 9916092 20 1,021 -0,098 167 82 10 360 83 13,9 90 82
GM16 822712 9915276 6 1,029 -0,312 7 9 28,4 106 45 28,5 196 45
GM17 822686 9915975 20 1,027 -0,129 100 39 16,7 328 40 26,1 58 50
GM21 820863 9916098 11 1,023 0,541 300 67 294 36 2 255 126 88
GM23 822851 9915493 10 1,03 0,159 54 80 28,2 173 5 26 263 85
GM26 820373 9915935 14 1,035 0,068 117 71 22,6 232 8 16,8 332 82
RG GM27 820466 9917038 12 1,04 -0,127 33 50 16,8 125 2 255 215 88
GM30 821522 9916886 10 1,017 -0,357 178 85 11,2 57 2 284 147 88
GM31 833949 9927943 17 1,028 0,568 47 11 29,2 141 20 20,2 231 70
GM32 837950 9917427 18 1,021 -0,057 299 79 84 169 8 28,7 259 82
GM39 828305 9919060 15 1,047 -0,143 300 33 12 76 47 13 166 42
GM40 827421 9918778 7 1,021 0,308 91 16 318 339 53 15,5 69 37
GM41 821425 9913081 14 1,029 -0,117 132 4 16,6 229 62 21 319 38
GM42 823379 9914265 12 1,024 0,077 98 50 28,3 263 39 25 353 61
GM43 821259 9915063 12 1,027 0,373 192 75 14,3 102 1 29,7 192 89
GM44 822437 9916512 16 1,028 0,343 87 79 26 356 1 22 84 89
GM45 821303 9916357 19 1,015 -0,137 209 80 12,8 308 1 27,6 38 89
n: nimero de amostras em cada sitio; km: susceptibilidade média; Pj: anisotropia; T: parametro de forma; k; e ks: lineacéo e polo da foliagdo magnética;
al e a3: semi-angulo do cone de dispersdo (1o) em torno da média tensorial; Fol. Mag: Foliagdo Magnética.

Parametros escalares (anisotropia e forma do elipsoide)

A distribuicdo da anisotropia magnética na area de estudo evidencia um
comportamento variavel nestas rochas graniticas. A trama magnética calculada se
caracteriza por elipsoides de anisotropia com valores baixos de estiramento Pj (< 1,02)
em 28% das amostras analisadas, distribuidas nos limites da subfécies de borda com a
facies Rapakivi (Figura 39A). Na subfacies de ndcleo, 67% predominam valores
intermediarios de Pj (entre 1,02 e 1,04), mas localmente foram observados valores altos
de Pj (> 1.04) 3% distribuidos ao norte desta subfécies. Na forma, nota-se um predominio
de 62% de elipsoides oblatos (T > 0,18) sugerindo deformagdo por encurtamento,
enquanto o 38% séo prolatos (T < 0,16) (Figura 39B).
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Figura 39. Parametros escalares. A) Distribuicéo da anisotropia de susceptibilidade
magnética média (Pj) e a forma do elipsoide de cada sitio da é&rea de estudo. B)
Histogramas do grau de anisotropia (Pj) e forma do elipsoide (T) na facies Rapakivi
Granito e subfécies do Albita Granito.
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Parametros direcionais

A trama magneética calculada nestas rochas apresenta um arranjo consistente com
um trend principal NE-SW de alto angulo de mergulho e sentido tanto para o N quanto
para o S da foliagdo magnética (plano normal a k3), com lineacdo magnética (k1)
associada, em geral de alto rake. Um agrupamento subordinado e mais disperso registra
orientagdo NW-SE com angulos de mergulho moderados a altos caindo principalmente

para E com lineacdo magnética obliqua (Figura 40).
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Figura 40. Anisotropia de susceptibilidade magnética (ASM) da facies Rapakivi granito e subfacies do
Albita granito.
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A orientacdo da trama magnética na facies Rapakivi granito exibe duas
orientagdes principais (Figura 41A-B). Assim, uma foliagcdo magnética Soa seria mais
precoce caracteristica deste litotipo, dispersa e disposta para NW-SE com lineagdo
magnética obliqua e caimento moderado a alto. O trend NE-SW ocorre consistentemente
nas trés unidades de rocha. Na subféacies do Albita granito corresponderia com uma
foliagdo magnética mais tardia mergulhando ora para o sul Sos ora para 0 norte Soc, com
lineacdo magnética down dip na maioria dos resultados e alguns obliquos (Figura 41C-
E).

RAPAKIVI GRANITO ALBITA GRANITO
S B

Figura 41. Agrupamentos principais da foliacdo So segundo a trama magnética. A-B) Facies Rapakivi
granito e C) Albita granito. D-E) Orientagdo da trama magnética nas rochas estudadas do granito Madeira.

A distribuicdo da trama magnética (Figura 42) em suas duas orientacdes principais
mostra que: i) para a foliagdo mais precoce e restrita tipica da facies Rapakivi granito, o
transporte associado ao registro da trama SOa ocorreu principalmente em relacédo obliqua
a estruturacdo planar para SE e para W mais restrito. ii) na subfacies de borda a principal
orientacdo do transporte da trama SOs € NE ndo entanto para SE foram subordinados,
mostrando dispersdo da trama nesta rocha. iii) na subfacies de nucleo a estruturacdo da
trama SOc principal envolveu transporte de massa para SW e muito restrito em poucos

dados de menor obliquidade para NE.
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Folisga = o0  [Kacies BGH Granito Hipersolvus ~ Saprolito 7 78 Lineagao
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N17w/01 )/ >60° - Rapakivi Granito - Albita Granito Borda Facies Rapakivi Granito / <30

Figura 42. Mapas da A) lineacdo magnética (k1) e da B) foliacdo magnética (k3) e sua distribuicdo para cada facies na area de estudo. Estereograma com contorno de densidade,
hemisfério inferior; contornos de 2, 4, 6, 8 e 10%.
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4.4.3 Orientacdo preferencial de forma

A caracterizacdo da petrotrama mineral das rochas pertencentes as facies Rapakivi
granito e Albita granito em escala mesoscopica foi realizada em amostras
(paralelepipedos) orientadas e coletadas em 20 afloramentos (Figura 43) mediante
orientacdo preferencial de forma (OPF). As analises de OPF considera blocos de rocha
cortados em fases perpendiculares. A integracdo 3D dos dados obtidos a partir da analise
2D de cada fase em cada um dos blocos de rocha estudados permitiu obter o elipsoide de
OPF representativo de cada subtrama mineral das amostras analisadas. Os resultados da
OPF sdo apresentados em uma tabela constituida por parametros escalares que
determinam a forma (T<1 prolato, T=0 neutro, T>1 oblato), o grau de excentricidade (Pj
> 1) ou de estiramento do elipsoide calculado, o ajuste das sec¢Oes das elipses para um
elipsoide é representado pelo pardmetro (NF <10%). Assim como por parametros
direcionais cujas orientacdes preferenciais de forma dos eixos A (lineacdo mineral) e C
(polo da foliagdo mineral), juntamente com os cones de dispersdo (semiangulos do
desvio-padrao, al e a2), representam a atitude do elipsoide de OPF de cada subtrama

analisada.

Na facies Rapakivi granito foram realizadas analises de OPF da trama de
agregados de minerais maficos (biotita + anfibdlio), sendo estes mais facilmente isolados
da matriz félsica (quartzo-feldspéatica) por processos de limiarizacdo (thresholding). O
Albita granito caracteriza-se por apresentar uma mineralogia com trés fases minerais de
cristalizacdo. As amostras analisadas apresentaram caracteristicas texturais e de
composi¢do com variagBes nas propor¢des dos minerais maficos e na tonalidade da rocha
decorrentes de alteragdo hidrotermal. Na subfacies de ndcleo a composi¢do mineral foi
interpretada como gerada durante dois estagios de cristalizacdo: i) minerais méaficos sao
cristais individualizados com formas aciculares e/ou prismaticos principalmente, que
teriam cristalizado na fase magmatica precoce (polilitionita, annita, riebeckita) e; ii)
agregados localizados de minerais grossos pertencentes a fase tardi-magmaética a
hidrotermal (criolita 11, zircdo I, torita e 0xidos). Neste sentido, das tramas de silicatos
maéficos desta subfacies destaca-se a fase magmatica precoce por ser mais abundante e de
maior distribuicdo nas amostras que a fase magmatica-hidrotermal. No entanto, existem
setores nos que cada uma das associacdes minerais descritas, representa melhor a

petrotrama da rocha. Na subfacies de borda a percentagem de maficos individualizados é
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menor, predominando os agregados disseminados cristalizados a partir de uma fase
hidrotermal tardia (fluorita, hematita, zircdo Il, galena e 6xidos) e os cristais de quartzo |
e Il. Pelas caracteristicas texturais e a tonalidade avermelhada desta rocha, a separacéo
dos cristais de quartzo da matriz resultou mais facil. Assim, estes cristais representam a

trama analisada na subfécies de borda.

1:7.000
0 75 150 300m
N
821100 821450 821800 822150 822500 822850
Ficles K [AGEB| Albita Granito Borda Sapiglito
I Biotita Granito ;5 [N Albita Granito Nicleo  SBG Fcies Biotita Granito M Blocos OPF
B8 Ropakivi Granito & JIGHl Granito Hipersolvus - SRG. Fécies Rapakivi Granito

Figura 43. Localizacdo dos pontos de amostragem para analise de orientacdo preferencial de forma
(OPF) na area de estudo.

Na Tabela 3 sdo resumidas as carateristicas dos parametros representativos da
trama de OPF das 20 amostras analisadas que apresentaram resultados satisfatorios. As
orientacGes dos eixos A e C, no geral apresentam cones de dispersdo com semiangulos
do desvio-padrao (al e 02) < 28°, indicativos de que a subtrama de OPF na amostra se

ajusta geometricamente para um elipsoide. Em quatro afloramentos (GM14, GM17,
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GM19, GM21) o eixo A exibe cones de dispersdo com valores de al variando entre 39°
e 50°, indicativos de que a lineacdo da OPF néo esta definida nestas amostras. De igual
maneira, 0 eixo C (polo da foliacdo) de OPF ndo esta definido nas amostras (GM1-C,
GM4, GM6, GM9 e GM44) por apresentar valores do cone de dispersdo (a2) variando
entre 35° ¢ 40°). Valores de VF (< 10 %) indicam um adequado ajuste 3D para uma figura

geometricamente fechada (elipsoide calculado).

Tabela 3. Pardmetros direcionais da OPF de minerais maficos e quartzo das rochas do platon Madeira.

UNID AMOSTRA utMm N Pj T A c Foliagdo
X Y \F (%) Dec Incl a1l Dec Incl a2 Dec Incl

GM1A 821920 9917110 27 6,2 1256 0,035 131 42 25 274 35 22 1 51

GM1B 822267 9916394 27 6,2 1403 0436 318 47 29 173 39 25 262 52

AGN GMI1C 822274 9916548 27 93 1524 -0373 74 74 35 318 48 33 275 53

GM3-Al1 821920 9917110 27 6 1325 -0,088 15 17 16 199 72 25 292 24

GM3-A2 821922 9917120 27 89 1384 0,292 286 40 27 117 46 27 206 42

GM4 822070 9917196 27 56 1,094 -0,226 68 12 22 280 76 40 271 12

GM6 822098 9917220 27 49 132 -0,109 80 40 24 229 47 35 320 45

GM9 821393 9916363 27 6,7 1,179 -0,348 211 6 36 105 48 37 204 46

AGB GM14 821659 9916245 27 6,8 1222 0483 41 5 43 35 89 11 69 4

GM19 821037 9915938 27 69 1307 0,138 150 37 40 340 55 14 68 35

GM20 820692 9916048 27 36 1,111 0,248 172 69 19 329 23 18 61 67

GM25 821270 9916556 27 38 1329 0,737 247 29 17 135 47 14 229 47

GM11 821630 9916575 27 42 1,179 -0,184 151 65 21 11 18 23 99 65

GM13 822880 9916424 27 57 1477 -145 60 47 23 177 28 21 266 64

GM17 822686 9915975 27 54 109 0,174 146 74 39 87 5 21 168 85

GM21 820863 9916098 27 44 1,079 -0463 301 12 50 54 10 25 136 85

GM23 822851 9915493 27 48 1,149 -0,027 327 20 25 80 43 25 170 47

GM27 820466 9917038 27 52 1,187 0,639 143 60 20 275 17 19 2 72

GM44 822437 9916512 27 6,4 1493 -0,296 82 14 22 270 65 36 1 42

GM45 821303 9916357 27 54 1,404 0483 276 47 25 51 32 16 140 56
N: ntmero de faces de cada amostra; F: parametro de ajuste 3D para um elipsoide; Pj: anisotropia; T: parametro de forma; A e C: lineagéo

e polo da foliacdo; ol e a2: semi-angulos do cone de dispersdo.

RG

Trama Mineral

Para os silicatos méficos, as tramas calculadas da facies Rapakivi granito sdo
subcoaxiais com as tramas da subfécies de nicleo. Ou seja, quando os eixos dos elipsoides
sdo correspondentes e apresentam orientagdo subparalela a moderadamente obliqua
(Salazar, 2010). Os elipsoides resultantes sdo predominantemente plano-planares (poucos
elipsoides lineares). A forma do elipséide é predominantemente prolato (T < 0) na facies
Rapakivi e oblato na subfacies de nucleo com estiramentos entre 10% a 40% e entre 25
% a 52% respectivamente, cuja orientacdo do eixo C tem duas atitudes (Figura 44). Assim
a foliacdo esta orientada segundo um trend principal que muda o sentido do mergulho
entre a direcdo (notacao strike/dip): i) predominante 260° - 290°/52° — 76°, e outra mais
discreta disposta entre 140°-170°/56° - 85°. O eixo A reflete ligeiras variacdes nos

silicatos méaficos apresentando uma orientagdo principal de lineacdo mineral NW-SE.
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Figura 44. Orientagdo preferencial de forma (OPF) das facies Rapakivi granito e subfacies do Albita
granito. No canto inferior mostrasse os simbolos dos parametros de forma T e grau de anisotropia Pj.

Na subfacies de borda a OPF que reflete a trama dos cristais de quartzo apresenta

tramas com variacdes na orientacdo dos eixos A e C em relacdo as tramas da subfacies de

ndcleo. A lineagdo é o elemento estrutural de maior variabilidade direcional na OPF do

quartzo, onde os pdélos formam dois agrupamentos distintos. Isto sugere a presenca de

tramas minerais andmalas com sobreposicdo de eixos e dispersdao mineral (provenientes

de misturas de gréos, Salazar, 2010) ou presenca de subtramas minerais. Observacgoes
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petrograficas confirmam esta interpretacdo, desta forma interpreta-se que a ocorréncia de
dois tipos de quartzo (quartzo I e Il) com varia¢Ges de forma, tamanho e eixo axial de
orientacdo preferencial diferente, influenciou o desenvolvimento de uma trama definida
nestas rochas (Figura 45).

ALBITA GRANITO BORDA

Isu% T e

\
\

Ty

.
N

- Quartzo

Figura 45. Orientacéo preferencial de forma (OPF) dos cristais de quartzo da subfacies de borda do Albita
granito. A: eixo da lineacéo em vermelho, B: eixo intermediario em verde e C: polo da foliacdo em azul.

As orientagOes preferéncias de forma obtidas a partir da analise da petrotrama
mineral para os afloramentos estudados apresentam orientagcdes parecidas com os dados
estruturais coletados em campo e sdo compativeis com alguns sitios localmente.
Destacam-se duas atitudes da foliacdo priméria Soa: S20E/60E e Sos: S80W/35N nestas
rochas, expostas predominantemente no centro e ao oeste da area de estudo (Figura 46).
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Figura 46. Distribuicao espacial do registro da A) foliagdo medida a partir da analise da OPF e medida em campo (Soa-g) € B) lineagdo mineral com sua distribuigdo para cada
facies na area de estudo. Estereograma hemisfério inferior de Schmidt (projecéo polar e ciclogréfica para a foliagdo mineral e projecdo em diagrama de rosetas para a lineagéo
mineral).
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4.4.4 Deformacdo secundaria

A andlise estrutural das subfacies do Albita Granito permitiu reconhecer trés tipos
de estruturas rapteis distribuidas em todo o corpo. Fossen (2010) sintetiza que
deformacéo ruptil em rochas predomina nos niveis superficiais da crosta, geralmente
restrita a uma faixa da crosta superior (10-15 km de profundidade). De acordo com isto
estima-se que as feicdes estruturais rapteis observadas em campo, correspondem a feicdes
estruturais geradas em condicdes de pressdo e temperatura tipicas de crosta superior. A
seguir serdo descritas as caracteristicas observadas em diques, veios, zonas de

cisalhamento transcorrentes e falhas normais presentes nas subfacies do Albita granito.

4.4.4.1 Diques e Veios

Sdo estruturas tabulares que intrudem o Albita granito. A ocorréncia destas
estruturas foi identificada na porcdo centro-oeste e ao norte do stock. Estas estruturas
ocorrem de diversas formas e foram classificados pela composicdo, relagdo com a

foliagdo So e sua estrutura interna, de acordo com 0s seguintes critérios:

i) Pegmatitos de origem tardi-magmatica, os quais intrudem a subfacies de ndcleo
concordantemente com a foliagdo Sos (predominante) na porgéo centro e centro-oeste do
stock, especialmente. Sdo estruturas que hospedam rocha de textura grossa e composi¢édo
quartzo-feldspatica com minerais acessérios como riebeckita, criolita, xenotima,
genthelvita e torita (Figura 47A). Possuem geometria tabular e larguras variaveis em torno
de 10 até 60cm. Exibem atitudes que variam entre 256° - 260° de azimute e mergulhos
para o N entre 39° e 48° (Figura 47F).

ii) Diques apliticos de textura fina a média intrudem localmente a subfacies de
borda na porcdo sudeste do corpo. S&o estruturas tabulares com largura de 5 a 10cm
(Figura 47B-C). A orientacdo destas estruturas € predominantemente 283°/56°
subparalela com a So principal e outra subordinada que varia entre 304° - 318° /86° - 74°
(Figura 47F).

iii) Veios de origem hidrotermal constituidos por fluorita, criolita, galena, e
caolinita sdo restritos no centro do platon (Figura 47D). Apresentam textura média com
deformacéo interna por fluxo cataclastico. Sdo estruturas irregulares distribuidas em
larguras de até 20m com orientacdo dominante 335° - 350° de azimute e 76° - 86° de

mergulho (Figura 47G).
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iv) Veios de quartzo com textura média a grossa de origem hidrotermal tardio
ocorrem na porcao oeste do corpo. Sao estruturas irregulares de espessura centimétrica (3

cm) e persisténcia em longitude de 10 m, expostas numa zona onde ocorre greisenizacao,

predominando na subfécies de borda (Figura 47E). Os veios de quartzo exibem declinacéo
de 160° - 170° e mergulhos de 79° - 81° (Figura 47G).

\

\ > Veios Fluorita
n=17 "® Pegmatitos n=11 =g Veios Quartzo

Figura 47. Diques e veios que intrudem o Albita granito. A) Pegmatito com geometria tabular e contatos
irregulares cortando a subfacies de nlcleo. Observasse halo de alteragdo por silicificacdo de
aproximadamente 5 cm. B) Dique mafico de textura fina, geometria tabular e espessura de 3cm. C) Dique
aplitico de aproximadamente 50 cm de largura que intrude concordantemente a subfacies de ndcleo. D)
Veios de fluorita preenchendo fraturas subverticais. E) Veio de quartzo de textura grossa, geometria
irregular e espessura de 3 cm intrusivo na subfacies de borda. F-G) Estereograma hemisfério inferior de
Schmidt (projecgdo polar e ciclogréafica) com as atitudes dos diques e veios que intrudem o Albita granito.
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4.4.4.2 Zonas de cisalhamento transcorrentes (ZC):

Aparecem como descontinuidades concentradas em franjas que variam em sua
disposi¢do, continuidade e orientacdo. De acordo com as caracteristicas geométricas e
cinematicas, pode-se diferenciar trés tipos de zonas de cisalhamento transcorrentes:

i) ZCa: Ocorre nas bordas sudoeste e sudeste do corpo na subfécies de borda
principalmente, a zona deformada possui larguras de 10 m até 50 m (Figura 48A).
Apresenta-se como uma franja curvilinear, irregular e anastomosada de orientacdo
variavel, com azimute de 242° a 255° e mergulho entre 36° e 65° (Figura 50). A
deformacéo interna desta estrutura € principalmente cataclastica com reducdo de tamanho
da rocha gerando gouge de falha (Figura 48C-D).

ii) ZCs: Esta estrutura ocorre principalmente como superficie de falha listrica e
forma um conjunto de estruturas com espagamento persistente de 1 m e 10 m, as quais
truncam e deslocam & ZCa em todos os afloramentos da borda sul do stock (Figura 48A-
B-E-F). Localmente exibe deformacdo cataclastica com geracdo de brecha fina. (Figura
48C). Apresenta orientacdo que varia de 158° - 170° de azimute e 45° a 70° de mergulho
(Figura 50).

iii) ZCc: S&o0 descontinuidades anastomosadas que ocorrem com menor
frequéncia ao sudeste e nordeste do corpo, principalmente na subfacies de borda. Esta
estrutura aparece cortando & ZCa e ZCgs em zonas onde a deformagdo se concentra e gera
estruturas compostas com deformagéo interna gerando brechamento restrito (Figura 48F).
A orientacdo destas estruturas é variavel com azimutes entre 217° - 225° e mergulho que
muda entre 17° a 34° (Figura 50)

Associadas a estas estruturas aparecem vénulas de caolinita secundaria
relacionada a processos de alteracdo hidrotermal, de 0,5 cm até 2 cm de espessura.
Geralmente correspondem com indicadores cinematicos e/ou tension gashes. A
cinematica observada em campo para a ZCa, é predominantemente de transcorréncia
dextral transtensiva (Figura 49A-B). Ja para as ZCgs e ZCc a cinematica associada a estas

estruturas foi observada localmente com comportamento sinistral (Figura 49C-D)
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Figura 48. Zonas de cisalhamento transcorrentes (ZC) no Albita granito. A-B) Relacdes espaciais entre
ZCp e ZCg mostrando geometria anastomosada e larguras aprox. de 3 m. C-D) Deformacdo interna
cataclastica associada as ZCa e ZCg. D-E) Relagdes temporais entre as ZCa, ZCge ZCc.
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Figura 49. Indicadores cinematicos associadas as zonas de cisalhnamento transcorrentes (ZC) no Albita
granito. A) Conjunto de vénulas de caolinita exibindo comportamento dextral predominante paraa ZCa. B)
Deslocamento de referéncia entre as zonas de cisalhamento ZCa e ZCg, indicadores cinematicos de
transcorréncia destral. C) Tension gashes dentro da ZCg mostrando cinematica sinistral. D) Observa-se
estruturas conjugadas formadas por um conjunto de vénulas de caolinita as quais exibem atitudes e relacbes
temporais das zonas de cisalhamento ZCa, ZCg €, ZCc indicando cinemaética sinistral para ZCc.

n=4

Figura 50. Estereograma hemisfério inferior de Schmidt (projecdo polar e ciclografica). A) Orientacdo da
zona de cisalhamento transcorrente ZCa, B) ZCg, € C) ZCc.
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4.4.4.3. Falhas normais (FR)

Se apresentam principalmente como falha normais (FR) com deslocamento
diferencial de poucos cm, persistentes, com continuidade lateral de 10m até 30m e,
deformacéo interna por intenso brechamento mecénico (Figura 52A-B-C). Localmente
exibem slickenside com estrias dispostas em torno de 30° para o sentido 240°, assim
como, steps indicando cinematica dextral com componente de falhamento normal
dominante (Figura 52D-E). Apresentam orientacdo que varia de 116° — 130° de azimute
e 45°a 57° de mergulho para o sul (Figura 51). Associadas a estas estruturas sao comuns
fraturas tensivas. Estas feicOes rupteis sdo superficies de falha lisas de alto angulo
espacadas (3 m — 6 m) e deformacdo interna por brechamento mecéanico com intenso
atrito. Caracterizam-se por apresentar orientagdo variavel entre 230° - 248° e mergulhos
para o norte entre 48° - 85° (Figura 51). Fraturas sub-horizontais (FRs) s&o comuns nestas
zonas de deformacdo ruptil e ocorrem entre FR1 e FR2. Elas sdo discretas sem
continuidade lateral representativa, e com poucos cm de abertura. Apresentam orientagdo
que varia entre 58° - 104° e mergulhos para o sul de 45° — 86° (Figura 51). Cinematica
associada a estas estruturas ndo foi observada. As zonas de cisalhamento de falhamento

normal ocorrem persistentes na maioria dos afloramentos estudados.

Figura 51. Estereograma hemisfério inferior de Schmidt (projecéo polar e ciclogréfica). A) Orientacdo da
zona de cisalhamento por falhamento normal representada por um conjunto de falhas FR;, B) FR; e, C)
FRs.

As estruturas descritas anteriormente foram interpretadas a partir de perfis

esquematicos correspondentes a cada limite do stock desenhados na Figura 53.
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FR1 con
atitude
126°/42°

atitude
223°/48°

FR3 con
atitude
104°/41°

Figura 52. Falhamento normal (FR) no Albita granito. A) Formacéo de planos de descontinuidades mostrando um conjunto de falhas de comportamento normal espacadas cada
3 m. B) Fraturas individualizadas formando um par conjugado de alto &ngulo numa zona de deformagao por brechamento mecénico. C). Boudin assimétrico em zona de falha
com intenso fraturamento interno. E-F) Estrias e steps de falha indicando cinematica dextral.
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LEGENDA
:I Saprolito Rapakivi granito

- Granito Hipersolvus
|| Albita granito de Nicleo

ESTRUTURAS

— — - Lineamentos

—m_ Fraturas
—— Fraturas subhorizontais

~A~ Pegmatitos e Diques
- Albita granito de Borda  1LLLFalhas normais conjugadas Veios
4111 Falhas normais —L_ Falhas

— Falhas transcorrentes ZC,
— Falhas transcorrentes ZCpy
— Falhas transcorrentes ZC,

Figura 53. Perfis esquematicos onde se exibe a relagdo espacial e temporal das zonas de cisalhamento transcorrentes, falhamento normal, diques, veios e lineamentos inferidos
que representam a deformacao ruptil no Albita granito.
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As referidas estruturas foram registradas no mapa estrutural em escala 1:5000 do
trabalho realizado em campo. Em resumo, as zonas de cisalhamento transcorrente
ocorrem predominantemente ao limite sul do stock, j& as falhas normais, diques e veios
ocorrem distribuidos na porcdo centro-oeste e norte do corpo, e suas relagcdes espaco-
temporais sdo exemplificadas na Figura 54.
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B Biotita Granito P Fraturas e
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Figura 54. Mapa estrutural da deformagcéo raptil da facies Albita granito.
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5  DISCUSSAO

Na continuacdo se faz a integracdo dos resultados obtidos a partir das técnicas

analiticas utilizadas.

Analises Petrograficas

Microscopicamente a facies Rapakivi granito mostra texturas indicativas de
cristalizacdo em profundidades rasas. A mineralogia é dada por feldspatos (K-feldspato e
plagioclésio) desenvolvendo texturas pertiticas e localmente textura rapakivi. Também
sdo comuns cristais de K-feldspato e quartzo intimamente intercrescidos, denotando
diferentes tipos de textura granofirica (principalmente do tipo mirmequitico e
vermicular). Hornblenda e biotita sdo os maficos principais, tendo ainda magnetita-
ilmenita, pirita e como acessorios, zircdo, apatita, clorita, epidoto e fluorita. A auséncia
de microestruturas de deformacdo em estado solido expressivas, definem que a trama
desta rocha é predominantemente magmatica.

Nas subfacies de borda e nucleo do Albita granito as paragéneses minerais
observadas apontam que estas rochas foram geradas segundo trés estagios de
cristalizacdo. Textura porfiritica marcada por fenocristais de quartzo e matriz feldspatica
e conteudos proporcionais de K-feldspato, albita e quartzo, caracterizam a fase
magmatica nas duas subfacies. Zircdo I, criolita I, polilitionita, annita, riebeckita,
cassiterita e, magnetita também ocorrem neste estagio em conteldos modais menores,
sendo minerais tipicos na subfacies de nucleo. Destaca-se a presenca de subordinadas
microestruturas de deformacéo plastica em cristais de K-feldspato e albita (migracdo de
borda, extingdo ondulante e geminagcdo mecénica), geradas em intervalos de temperaturas
intermediérias a altas (Passchier & Trow, 2005). Nos fenocristais de quartzo | a
deformacéo ductil se manifesta localmente como deslizamento cristaloplastico (segundo
0 eixo <a>), extin¢do ondulante e lamelas de deformacéo. Ja os cristais de quartzo Il com
textura grafica mostram localmente feicGes de deformacdo intracristalina por
recristalizacdo dindmica, extin¢do ondulante em padréo de tabuleiro de xadrez e rotagdo
de subgrdos. Estas microestruturas em rochas graniticas indicam deformacdo sob
temperaturas aproximadamente de 400°C (Hirth & Tullis 1992; Stipp et al., 2002,
Vernon, 2004).

O desenvolvimento de albita com textura chessboard sugere processos de
substituicdo de K-feldspato por plagioclasio durante o processo de metassomatismo do

Albita granito. Esta microestrutura € comum em granitos alcalinos moderadamente
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albitizados (Moore & Liou, 1979; Slaby, 1992), e se considera tipica de estagios tardi-
magmaticos destes granitos nos que em temperaturas intermediarias uma fase mineral é
substituida por outra (Rong, 2009). A cristalizacdo de criolita Il formando agregados com
zircdo |1, columbita, xenotima, genthelvita e, torita se relaciona ao estagio tardi-
magmatico na subféacies albita granito de nucleo. Ja na subfacies albita granito de borda,
a formacdo de fluorita, hematita, assim como como pirrotita, pirocloro, clorita e 6xidos
de ferro disseminados na matriz feldspatica, denotam o Gltimo processo de cristalizacédo
associado ao estagio hidrotermal nestas rochas. Localmente, na subfacies de borda foi
observada a transicao da deformacéo ductil para um regime ductil-raptil influenciada por
deformacdo cataclastica. Os fenocristais de quartzo | (principalmente) apresentam
extincdo ondulante como consequéncia do processo de recuperacdo em resposta a
deformacgédo. Destacam-se outras feicOes nestes cristais como: recristalizagdo com
diminuicdo de tamanho de grdo, deslocamento e rotagdo de subgrdos e microfraturas

intragranulares.

Mineralogia Magnética e MEV

Os resultados analiticos de anisotropia de susceptibilidade magnética, de curvas
termomagnéticas e de remanéncia isotermal, indicam valores da susceptibilidade média
(km) relacionados com a varia¢do na composicao das facies graniticas. Na facies Rapakivi
granito foram observados os valores mais altos de susceptibilidade magnética (km = 5,56
mSl), quando comparados com curvas caracteristicas de Oxidos de ferro indicaram
correspondéncia com diagramas de IRM com crescimento rapido e estabilizacdo em
aproximadamente 100 mT para um plateau de saturagdo magnetica tipico de rochas que
contem Oxidos com baixa coercividade como a magnetita, e com diagramas
termomagnéticos caracterizados por ter ciclo de aquecimento com clara transicdo de
Verwey em -160 °C e temperatura de Curie —~Weiss (Tc) em 580 °C, assim como ciclo de
resfriamento reversivel. Este comportamento magnético é carateristico da magnetita
(FesOa4). Esta magnetita ocorre como cristais xenomorficos inclusos em hornblenda e
biotita principalmente. Um segundo grupo de amostras com valores de k mais baixos
indica também a presenca de minerais paramagnéticos nesta facies. As evidencias de fases
ricas em Ti-Fe observada no exame textural no microscopio eletrdnico de varredura,

assim como transformacdes mineraldgicas registradas nas curvas de termogmanetismo,
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confirmam a formacgéo de ilmenita (FeTiOz) e a associagcdo magnetita-ilmenita nas rochas
da facies Rapakivi granito.

No Albita granito de nacleo predominam amostras com valores de susceptibilidade
magnética entre 2 e 6 mSl indicativos da presenca de fracbes ferro e paramagnéticas.
Destaca-se a formacao de magnetita primaria que ocorre nesta subfacies como cristais
finos isolados na matriz feldspética, assim como, cristais de habito acicular dispostos em
planos de clivagem de micas como annita e polilitionita. Observagdes no MEV sugerem
que esta Gltima teria sido gerada no estagio tardi-magmatico de cristalizagdo. Os
resultados de IRM nestas amostras refletem também a presenca de éxidos de ferro com
maior coercividade ja que ndo atinge total saturacdo magnética. Nas curvas
termomagnéticas o comportamento é variavel mostrando efeito Hopkinson dividido em
dois segmentos, interpretado como provavel presencia de goetita (y-FeOOH) e de pirrotita
(FeS1.14) idiomdrfica disseminada na matriz feldspatica. Estes ultimos se associam aos
processos tardi-magmaticos no Albita granito.

Os menores valores de susceptibilidade magnética (k < 0.3 mSlI), predominam no
Albita granito de borda. Nas amostras analisadas as curvas de IRM mostram loop com
inicio exponencial, em 200 mT queda da inclinagdo, mas insaturaveis até 2000 mT. Nas
curvas termomagnéticas a transicdo de Verwey embora presente € pouco expressiva,
assim como a transi¢do de Morin. Estas evidéncias indicam uma importante contribuicéo
de minerais com carateristicas paramagnéticas e ferrimagnéticas (cristais finos de
hematita-magnetita) nestas rochas. Os Oxidos de Fe-Ti observados no MEV nestas
amostras sao caracteristicos de cristais tabulares hematita? (Fe20s3), associados a
formacdo de fluorita e clorita, minerais que caracterizam o estagio de alteracéo

hidrotermal neste litotipo.

Analises de Petrotramas Minerias (ASM e OPF)

Evidéncias de uma deformacgdo primaria definida como foliacdo So de origem
magmatica se refletem no registro das tramas de ASM (6xidos) e de OPF (anfibolio +
micas e quartzo) nestas rochas. Na facies Rapakivi granito as tramas magnética e mineral
mostram correspondéncia com valores de anisotropia baixos e elipsoides com forma
oblato predominantemente. A foliacdo So pode ser agrupada em duas orientagdes:

i) Foliagdo Soade ASM e OPF orientadas N30°W/70°E, e lineagdo com mergulho
entre 60° - 80° no sentido SW (Figura 55A).
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ii) Foliagdo Sos de ASM com atitude S70°W/80°N e lineagdo magnética de alto
angulo de mergulho no sentido SE. Esta foliacdo nao foi encontrada na OPF desta facies.
Nas subfacies do Albita granito as duas tramas de ASM (6xidos) e OPF (silicatos
maficos e, quartzo) sdo preferencialmente subparalelas (Figura 55B). A deformacéo
ductil nesta facies possui foliacdo disposta NE-SW e mergulha ora para S, ora para o N,
esta foliacdo foi diferenciada em Sos e Soc respectivamente. A trama da ASM no Abita
granito é principalmente planar representada por elipsoides com forma oblato na
subfacies de borda com baixo grau de anisotropia e por elipsoides prolatos com valores
de anisotropia maiores para a subfacies de ndcleo. A lineacdo magnética é principalmente
de alto angulo de inclinacdo (down dip) com caimentos para SE e NW nas duas subfécies.
A trama da OPF revela elipsoides com forma oblato-prolato e estiramento entre 20 - 50%
nas duas subfécies, e foliagdo com duas caracteristicas:

i) A foliacdo Sos (principalmente na subfécies de borda) esta orientada S60°W/50°S
e lineacdo de 30° no sentido SE. Esta subtrama se relaciona com a subtrama da ASM
definida pela magnetita-hematita na subfacies de borda.

ii) A foliagdo Soc (predominante na subfécies de nucleo) de atitude S85°W/30°N
possui lineacdo orientada de 45° no sentido NW. Esta subtrama estd associada com a
subtrama da ASM da magnetita registrada na subfacies de nucleo.

Desta forma, a deformacdo primaria no Albita granito apresenta portanto dois tipos
de comportamento associados a processos magmaticos e hidrotermais, e embora as
foliagBes primérias possam ser facilmente obliteradas por processos tardi-magmaticos
(Paterson et al., 1998b), ainda assim é possivel identificar a trama associada a cada estagio

de colocacdo plutdnica do granito estudado.

A) RAPAKIVI GRANITO B) ALBITA GRANITO

n=3§ n=12
?ASM (Oxidos) "B OPF (Silicatos méficos) ?ASM (Oxidos) W OPF (Silicatos maficos e quartzo)

Figura 55. Estereogramas ilustrando as orientacGes da deformacgdo primaria da facies Rapakivi e Albita
granito registrada a partir do estudo de ASM OPF. Folia¢do (planos). Lineacdo (pontos).
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Ao analisar e correlacionar a trama magnética e mineral das rochas encaixantes
da facies Rapakivi granito com as petrotramas das subfacies do Albita granito, se observa
uma correspondéncia parcial dos resultados da atitude da foliagédo So (Figura 56). Nos
estereogramas das Figura 56A-B torna-se evidente a correlacdo entre a foliacdo e a
lineacdo magnética da facies Rapakivi granito e Albita granito. A trama da ASM é por
vezes subcoaxial. J& para a trama de OPF o eixo da lineacdo mineral da facies Rapakivi
é ligeiramente obliquo com relacdo ao eixo da linea¢do do Albita granito. Esta variacdo
das petrotramas poderia estar relacionada com o fato de estas rochas tiverem cristalizado
em tempos distintos em nivel de crosta superior. Paterson & Tobish (1992) ressaltam a
importancia do tempo de dinamica da cristalizacdo dos corpos plutdnicos em relacéo as
taxas de deformacdo em determinadas condicdes de pressdo e temperatura durante seu
alojamento. Plutons alojados em niveis crustais rasos geralmente apresentam taxas de
cristalizacdo rapidas impedindo o desenvolvimento de tramas minerais e/ou deformacéo
primaria bem definida (Paterson et al., 1989b). Enquanto a cristalizacdo de plutons a
maior profundidade (preferencialmente de crosta inferior) envolve longos periodos de
tempo para seu resfriamento, suficientes para gerar tramas minerais com orientagdes
consistentes e baixa dispersdo da deformacéo (Davidson et al., 1994).

A)ASM B) OPF

Rapakivi Granito

Foliagdo magnética Lineagdo magnética Foliagdo mineral Lineagdo mineral

Albita Granito

Figura 56. Estereograma ilustrando as orientagfes da deformacdo primaria da facies Rapakivi e Albita
granito registrada a partir do estudo de A) ASM e B) OPF. Foliacdo (diagrama de rosetas). Lineacdo
(diagrama de contornos).
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Estruturas de deformacao

Nos estagios finais da cristalizagdo, sob condi¢cbes de menores temperatura e
pressao, tem-se o registro de deformacdo raptil observada principalmente nas subfacies
do Albita granito. Diques apliticos e pegmatiticos tardios, intrusivos na subfacies de
nacleo, assim como, veios de fluorita e de quartzo inclusos na subféacies de borda,
caracterizam episodios de nivel crustal relativamente elevado. Observagfes micro
estruturais confirmam uma orientacdo preferencial dos diques pegmatiticos pelos limites
paralelos ao alongamento dos fenocristais de quartzo e aos eixos maiores dos feldspatos
da matriz da subfacies de nucleo, subparalelos a foliagdo Soc com orientagédo
S70°W/44°N. Os mecanismos de deformacdo encontrados nos pegmatitos sugerem que
internamente os cristais que conformam estas estruturas foram deformados em
temperaturas intermediarias pelo esforco cisalhante que favoreceu o crescimento normal
aos limites da estrutura na medida que estes cristalizam (Vernon, 2004). Os veios de
fluorita, galena e, criolita com orientagdo S15°E/80°S ocorrem em uma zona de transicao
entre a subfécies de nlcleo e borda localizada na porcéo centro-norte do stock Albita
granito. Estas estruturas estdo associadas a fluidos hidrotermais ascendentes e/ou
migrando lateralmente a partir da zona central do corpo, onde ocorre o deposito de criolita
macica (Bastos Neto et al., 2009). Outro tipo de veios hidrotermais foram identificados
localmente em uma zona de greisens. Tratam-se de veios contendo cristais de quartzo
grosso orientados N-S subparalelos aos veios de fluorita. A ocorréncia destas estruturas
estaria mais associada ao processo de metassomatismo (estagio magmatico residual
hidrotermal) evidenciado principalmente na subfacies de borda do Albita granito (Costi
et al., 2000Db).

Adicionalmente, o Albita granito foi deformado por zonas de cisalhamento rupteis
com cinematica dextral dominante. A sequéncia inicia com zonas de cisalhamento
transcorrente anastomosadas (ZC), ligadas espacial e temporalmente na porgdo sul do
stock. Uma zona de cisalhamento transcorrente principal ZCa predomina na subfacies de
borda orientada S70°W/56°N. Esta estrutura poderia ter sido ativada durante o
posicionamento do Albita granito concordante com a direcdo preferencial de deformacao
das facies precoces de cristalizagdo do pluton Madeira. Outra zona de cisalhamento
transcorrente ZCg orientada S23°E/58°W, corta e desloca a ZCa. A persisténcia espacial
desta estrutura na subfacies de ndcleo, sugere que esta é subparalela ao vetor de
encurtamento que estaria orientado quase NNW-SSE do stock, o qual também pode ter

influenciado a forma final alongada adquirida pelo Albita granito uma vez cristalizado.
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Localmente foi identificada outra zona de cisalhamento ZCc com atitude S42°W/35°N
que trunca as estruturas ZCa e ZCg. Estas estruturas formam um sistema de cisalhamento
conjugado onde a ZCa seria o cisalhamento principal com cinemética dextral, a ZCs de
tipo antitético primério e a ZCc a estrutura antitética secundaria (Figura 57).
Posteriormente, quando entdo ocorreu o resfriamento final do Albita granito, a
deformacéo raptil foi controlada por falhamento normal conjugado (FR). Este tipo de
estruturas predominam no centro, e nos limites oeste e norte da subfacies de nucleo. Sdo
falhas normais FR1 de atitude predominante S60°E/58°S que exibem slikenside com steps
e estrias orientadas 30°/240° indicando cinemética dextral de regime transtensivo,

localmente associadas com fraturas FR2 orientadas S60°W/44°N.

N O

ZCg

Figura 57. Modelo de Riedel adaptado com a interpretacdo das estruturas ripteis da deformagdo secundéria
do Albita granito.

Modelo de Alojamento
Os modelos petrogenéticos de formacdo de magmas tipo A ainda sdo um assunto

controverso. Para uma tentativa adequada de determinacdo do ambiente de
posicionamento deste magmatismo devem ser utilizadas informac6es quanto a geologia
local, periodos de formacdo e duracdo de eventos tectonicos regionais, assim como
estudos estruturais focados na caracteriza¢do do comportamento reologico e deformacéo

interna destas rochas.

O alojamento do granito Madeira (principalmente das facies precoces, Rapakivi e
Biotita granito) tem sido relacionado a um complexo de caldeira sob uma tectbnica
distensiva, controlado por um corredor com direcdo geral NE-SW (Ferron et al., 2006,

2009). Este corredor estava francamente ativo durante o posicionamento do granito
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Pedreira (Suite Mapuera) e Agua Boa (Suite Madeira) que se situam paralelamente a
direcdo geral desse corredor. Para Bastos Neto et al., (2014) o alojamento da facies mais
tardia do granito Madeira (Albita granito) ocorreu numa fase posterior e em contraste a
disposicdo NE-SW das facies precoces deste granito, controlado por uma direcdo de
encurtamento N-NE dentro de uma zona cisalhamento transcorrente com cinematica
sinistral, a qual foi reativada dentro do ambiente de caldeira proposto por Ferron et al.,
(2006, 2009).

Segundo as evidéncias da deformagéo interna das rochas estudadas e o estudo de
petrotramas minerais, se propde um possivel modelo estrutural cuja deformacao,
cinematica e contexto de alojamento do Albita granito é distinto aos propostos na

literatura:

i) Localmente a rocha se deformou ainda num estagio magmatico definindo uma
foliacdo precoce Soa tipica da facies Rapakivi granito, com trama magmatica planar e
fluxo vertical induzido pela subida do magma na orientacdo do campo de esforgcos

regional, cujo esfor¢o principal (c1) NW-SE direcionou o fluxo magmatico;

i) Na medida que o0 magma ascendeu na crosta superior, a componente distensiva
(63) NE-SW associada ao campo de esforgcos acima descrito, ajudo ao posicionamento da
trama magmatica Sos-c (predominante nestas rochas) definida como uma foliagdo mais

tardia representativa das subfacies do Albita granito.

iii) Nos Ultimos estagios da cristalizacdo magmatica, as multiplas injecbes de
diques pegmatiticos e veios hidrotermais (paralelos e obliquos ao vetor o3
respectivamente), indicam transporte de fluidos por fracture propagation em niveis
crustais rasos (Weertman & Chang 1977; Pitcher, 1979; Paterson & Fowler 1993;
McNaulthy et al., 1996; Petford, 2000; Vigneresse & Clemens 2000). Desta forma, estas
estruturas correspondem a porcdo mais hidratada e de cristalizagdo mais tardia do pluton,

relacionadas com fases de tecténica extensional no campo regional de esforcos;

iv) A instalacdo da deformacgdo ruptil esteve representada pelas zonas de
cisalhamento transcorrentes ZCa, ZCs, ZCc, e pelas falhas normais FR1 e FR2. A
orientagdo destas Ultimas estruturas sugere que o campo regional de deformacdo se
manteve ativo para formar o sistema conjugado strike-slip de cinematica dextral

predominante em regime transtensivo. Este comportamento é definido pelos tension
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gashes associados ao cisalhamento principal ZCa e o sentido do movimento da maioria

das falhas normais observadas;

v) As relacdes de contato entre facies e subfécies e deformacdo sofrida nestas
rochas sugerem que o posicionamento do pluton foi controlado por uma zona de
cisalhamento regional com trend NE-SW. Além disso, também ocorreram mecanismos
de nesting process associados com varios pulsos magmaticos continuos no mesmo platon
em curtos intervalos de tempo (Bouchez & Diot 1990; Paterson & Vernon 1995;
Vigneresse & Bouchez 1997; McNulthy et al., 1996, 2000; Glazner et al., 2004). Esta
hipotese se reforca no conjunto de facies magmaticas do granito Madeira, onde o
zoneamento do pluton é resultado de sucessivos pulsos de magma cada vez mais
evoluidos. Desta forma, as facies mais precoces (menos evoluidas) constituem as bordas
do pluton (facies Rapakivi e Biotita granito) enquanto a facies central (Albita granito) a
composicdo é mais acida e altamente evoluida. No mesmo sentido, aponta que a
configuracao do conjunto desta rochas graniticas se deu num intervalo de tempo da ordem
de apenas ~15 Ma (Costa, 2010). Adicionalmente, 0s corpos pegmatiticos e veios
hidrotermais nas partes centrais do Albita granito, representam pulsos discretos com
progressiva evolucgéo petroldgica e correspondéncia parcial na disposicéo geral do trend
NE-SW regional (Figura 58).

vi) Magmas albitizados (especialmente granitos tipo A) tem sido relacionados a
diferentes contextos tectonicos, geralmente predominando em arcos continentais e
ambientes intracratdnicos, sendo a maioria destas ocorréncias referenciadas no
proterozoico (Hunt et al., 2005; Yang, 2009). Neste trabalho se propde que o0s
mecanismos de subida e alojamento crustal do granito Madeira (~1.82 Ga) seriam
vinculados a um ambiente intracratnico relacionado a uma tectdnica extensional apos
uma fase pos-colisional a qual controlou o posicionamento do platon. Magmatismo tipo-
A gerado em regime similar também é reportado para os granitos Mapuera (1.88-1.86 Ga)
e Moderna (1.82-1.79) ao SE do Dominio Uatuma-Anaua (Almeida, 2006).
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6 CONCLUSOES

Apoiados em técnicas estruturais analiticas, como analises de petrotramas minerais
(ASM e OPF) e o registro da deformacdo em escala mesoscépica, foi possivel postular os
mecanismos de posicionamento crustal do corpo intrusivo em estudo. Os resultados
obtidos permitiram entender melhor a evolucdo da deformacéo a partir das relagdes de
campo, analises petrograficas e texturais, com énfase na analise da deformacdo interna,
assim como da integracdo do contexto tectonico regional. Desta forma conclui-se:

- O granito Madeira € caracterizado pela associacdo de facies e subféacies cada vez
mais evoluidas a partir de varios pulsos magmaticos. As lineacdes magnéticas verticais
sugerem proximidade com a raiz do corpo e colocacdo em nivel crustal raso sendo
confirmado pelas caracteristicas texturais destas rochas.

- A auséncia de microestruturas de deformacdo em estado solido expressivas,
definem que as tramas destas rochas sdo predominantemente magmaticas. Localmente
estas rochas foram deformadas ductilmente gerando uma foliacdo magmatica precoce Soa
(facies Rapakivi) e outra mais tardia Sos-c nas subfacies do Albita granito.

- A trama magnética planar representada pela magnetita-ilmenita na facies
Rapakivi, pela magnetita na subfacies de ndcleo, assim como a trama da magnetita-
hematita na subfacies de borda, sdo principalmente subcoaxiais a localmente obliquas a
trama mineral de OPF registrada nestas rochas.

- As caracteristicas da deformacdo priméaria, as evidencias de transicdo da
deformacdo ductil-raptil, assim como, a coeréncia nas orientacGes das feicbes da
deformacéo raptil (diques, veios, ZCa, ZCs, ZCc, FR1, FR2) com as medidas da foliagao
S0a-8-c, indicam que o campo regional de esfor¢os ndo mudou e se manteve ativo durante
a evolucdo da deformacdo destas rochas.

- O intervalo temporal referente a idade de cristalizacdo dos diferentes corpos da
suite, a progressiva evolugdo petrologica, assim como, o continuo padrdo estrutural destas
rochas, refletem que o posicionamento dos diferentes pulsos do platon Madeira ocorreu
associado com processos de nested plutons controlados por um contexto regional
extensivo de deformacdo transcorrente com trend NE-SW e cinematica dextral

predominante.
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APENDICE A. ANISOTROPIA DE SUSCETIBILIDADE MAGNETICA

A anisotropia de suscetibilidade magnética (ASM) é usada para caracterizar a
estrutura interna de corpos igneos e seus mecanismos de alojamento (Bouchez, 2000), é
uma maneira rapida e ndo destrutiva de investigar tramas de rochas que séo sutis demais
para serem vistas ou medidas no campo. Por esta raz&o, as analises de ASM tém sido
amplamente utilizadas para determinar quantitativamente tramas tridimensionais. A

fundamentacéo tedrica deste método € descrita a continuagdo:

SUSCETIBILIDADE MAGNETICA
Um dado material, ao estar sob a influéncia de um campo magnético indutor (H),

adquire uma magnetizacao (M) que pode ser descrita a partir da seguinte relacao:
M =kH (14)

Onde k representa a suscetibilidade magnética. Como as unidades de M e H séo
definidas em A/m (SI), k é adimensional. Em materiais isotropicos, M é constante e
paralelo & orientacdo do campo indutor (H). Entretanto, os minerais sdo naturalmente
anisotrdpicos, de forma que M e H ndo sdo coaxiais. Assim, para uma determinada
direcdo de inducgéo, as componentes de k podem ser representadas a partir de:

Mi = kijHj (i,j = 1,2,3) (15)

Sendo Mi a magnetizacdo na direcdo i e Hj é o campo indutor na direcao j. kij &
uma matriz simétrica de segunda ordem, chamada tensor de suscetibilidade (Nye 1957).
A diagonalizacdo da matriz permite encontrar as magnitudes e dire¢es principais do
tensor (k1> k2 > k3). A representagdo espacial do tensor de suscetibilidade pode ser
descrita por um elipsoide, de onde podem ser extraidas informacdes sobre o grau de
anisotropia (parametro Pj = k1/k3), e forma ou simetria do elipsoide que varia de oblato
(k1 =k2 > k3), prolato (k1 > k2 = k3) a triaxial ou neutro (k1 > k2 > k3). Nesse trabalho a

simetria do elipsoide foi determinada pelo parametro T:

2(Ink2—Ink3)
[ Ink1-Ink3 ] 1 (16)



T variando entre 0 e 1 define elipsoides neutros a oblatos e valores de T entre 0 e

-1 os elipsoides sdo neutros a prolatos.

Além da suscetibilidade, existem outras propriedades magnéticas que podem ser
anisotrdpicas, incluindo a magnetizacdo remanente (Fuller 1983; Daly 1967). Dentre as
remanentes inclui-se a natural (MRN; magnetizacdo remanente natural) bem como as
artificiais produzidas em laboratorio, tais como a isotérmica (MIRI) e a anisterética
(MRA). Independente do tipo de magnetizacdo envolvida, a anisotropia € consequéncia
de uma orientacdo preferencial dos minerais magnéticos responsaveis pela remanéncia, e
denominada de Anisotropia de Remanéncia Magnética (ARM). A formulacdo matematica
para caracterizar o tensor ARM € semelhante a ASM. Nos materiais anisotropicos, a
intensidade da magnetizacdo remanente (Mr) depende da orientagdo do campo (H) que
promove a remanéncia. A variabilidade direcional é descrita por um tensor simétrico de
segunda ordem (kr),

Mr =krH (17)

Onde kr e a suscetibilidade remanente, analogo ao tensor suscetibilidade
magnética. Da mesma forma que na ASM, a ARM ¢ também representada espacialmente
por um elipsoide. Entretanto, uma diferenca importante entre os tensores de anisotropia
de suscetibilidade e de remanéncia é que enquanto a ASM fornece as contribuicdes
magnéticas de todos 0s minerais presentes na rocha, a ARM identifica somente a
contribuicdo dos minerais portadores de remanéncia (Jackson 1991; Trinidade et al. 1999;
Trinidade et al. 2001)

TRAMA MAGNETICA

A representacdo espacial das diregbes principais da trama magnética
(suscetibilidade, remanéncia) é normalmente realizada em uma projecédo estereogréfica
(hemisfério inferior). Quando os eixos do elipsdide formam agrupamentos distintos, a
trama é denominada triaxial ou plano-linear (Figura 1A); este tipo de trama define uma
lineacdo (ki) e uma foliacdo magnética (plano normal a ks). Na trama linear apenas 0s
eixos ki-kia estdo agrupados, enquanto k2-kza e ks-ksa se distribuem em um plano normal
a ki-kia (linha tracejada na Figura 1B). Na trama planar (Figura 1C) 0s eixos ki-kia e ke-

k2a se distribuem em um plano normal a ks-ksa (= polo da foliagdo). Nas tramas linear e



planar, respectivamente, apenas a lineacdo e foliagdo magnética encontram-se bem

definidas.
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Figura 1. Representacdo espacial da trama magnética (anisotropia de suscetibilidade ou remanéncia). A
distribuicdo é denominada neutra ou triaxial (a), linear (b) e planar (c) dependendo dos arranjos dos eixos
maximo (k1, k1A), intermediario (k2, k2A) e minimo (k3, k3A).

ELEMENTOS DE MINERALOGIA MAGNETICA

O magnetismo se origina a partir do movimento spin dos elétrons no orbital
atdmico, e da interagdo entre elétrons. Assim a forma como os materiais respondem ao
campo magnético esta baseada nesse principio. Os minerais constituintes das rochas
possuem propriedades magnéticas particulares que, somadas, compdem a suscetibilidade
total da amostra. De acordo com essas propriedades, sao verificados trés tipos principais
de comportamento magnético (Tarling & Hrouda 1993): diamagnetismo,

paramagnetismo e ferromagnetismo.



O diamagnetismo é um tipo de magnetismo presente em todas as substancias
naturais, tendo sua origem relacionada ao movimento orbital dos elétrons sob a acdo de
um campo indutor. A suscetibilidade diamagnética é de intensidade muito baixa, negativa
(direcéo oposta ao campo indutor) e desaparece com a remocgao do campo indutor (Figura
2). A suscetibilidade diamagnética ndo depende das variacbes de temperatura e é
caracteristica dos minerais como quartzo, feldspato e calcita. Os valores de
suscetibilidade diamagnética sdo em geral muito baixos (entre -13 e -17 x 10 SI), sendo,

portanto, facilmente obliterados por suscetibilidades de intensidades mais altas.

A) M B) ¥

kd

Figura 2. Propriedades dia- e paramagnéticas sob acdo de um campo indutor (H). a) suscetibilidade
diamagnética negativa (kd) em contraste com suscetibilidade paramagnética (kp) positiva; b)
suscetibilidade paramagnética varia com a temperatura, enquanto que a suscetibilidade diamagnética é
constante. M = magnetizacdo; T = temperatura (Archanjo 2003).

A presenca de ions de ferro nos silicatos da origem a um tipo de comportamento
magnético conhecido como paramagnetismo. A suscetibilidade paramagnética é positiva,
independe do campo indutor e decresce com o aumento da temperatura. A variacdo da

suscetibilidade paramagnética com a temperatura obedece a lei de Curie:

k=(T-0)*(18)
Onde T ¢ a temperatura e 6 é a temperatura no ponto de Curie. A anisotropia dos
minerais paramagnéeticos é controlada pela simetria cristalina (Figura 3). Em minerais do
sistema cubico, como na granada, a anisotropia é nula, enguanto que em sistemas

ortorrdmbicos (e.g. ortopiroxénio) os eixos cristalograficos a, b e ¢ coincidem com as



direcdes principais de anisotropia de suscetibilidade (k1, k2 e k3). J& no sistema
monoclinico (anfibolio e biotita), somente o eixo b é paralelo a uma direcdo de
suscetibilidade (Borradaile & Jackson 2004).
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Figura 3. DirecBes de suscetibilidade e simetria cristalina em diferentes sistemas cristalinos (modificado
de Borradaile & Jackson 2004).

Silicatos ferromagnesianos, como micas e anfibdlios, sdo o0s principais
responsaveis pela suscetibilidade paramagnética em granitoides (Bouchez 1997). Em
casos onde o paramagnetismo domina a suscetibilidade, a anisotropia desses minerais é
fundamental para a caracterizacdo da trama magnetica, a exemplo do alinhamento

preferencial de cristais monoclinicos de biotita paralelos a lineacdo magnética (Figura 4).

O ferromagnetismo sensu lato é caracterizado por uma magnetizacdo natural
espontanea gerada pela interacéo de ions de Fe, alem de Mn, Cr e Co (Archanjo 2003).
Minerais ferromagnéticos sensu stricto sdo caracterizados por momentos magnéticos
paralelos, apontando uniformemente para a mesma direcdo. Nos minerais
ferrimagnéticos, os momentos sdo antiparalelos, resultando em uma magnetizagao
residual, e os minerais antiferromagneticos séo marcados por momentos antiparalelos de

mesma intensidade, definindo uma magnetizacgéo resultante nula (Figura 5).

Acima de uma determinada temperatura, 0S momentos magnéticos perdem sua
organizacdo e tornam-se aleatorios. Nos ferromagnéticos s.s., esta temperatura €
conhecida como Temperatura de Curie (Tc), enquanto que nos antiferrimagnéticos a

mesma € dita Temperatura de Néel (Tn). Acima dessa temperatura de referéncia os



minerais ferromagnéticos passam a Se comportar como paramagnéticos com a

suscetibilidade diminuindo com o aumento da temperatura (de acordo com a lei de Curie-

Weiss).
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Figura 4. RelacGes entre trama cristalina e trama magnética em um granito. A) foliacdo mesoscépica
definida pela orientacdo de forma da biotita e lineacéo definida pelo alinhamento de cristais alongados ou
“eix0” no qual, cristais de biotita rotacionam; b) Polo do plano da foliagdo da biotita (centro do diagrama;
clivagem da biotita; 001), e polo do plano que contém os polos de 001 (triangulo na borda sul do diagrama),
definindo a lineagdo ou “eix0”; c) eixos de ASM correspondentes (k1: lineagdo; k3: polo da foliagdo),
correlacionados aos eixos da trama cristalina (adaptado de Bouchez 2000).
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Figura 5. Momentos magnéticos com caracteristicas paralelas e antiparalelas. Desvios suaves dos
momentos magnéticos nos minerais antiferromagnéticos resultam nos clino-antiferromagnéticos (clino-
afm, Archanjo 2003).

As propriedades ferromagnéticas mais importantes podem ser definidas no ciclo
de histerese. A suscetibilidade ferromagnética é obtida na primeira curva de magnetizagéo

sob campo indutor muito baixo (< 100 mT) quando h& uma relacdo linear entre M e H.



Com o aumento da intensidade do campo indutor a magnetizacdo alcanca a saturacao
(Ms). A partir do ponto de saturacdo, a magnetizacao € constante e maxima; removendo-

se 0 campo indutor o mineral adquire uma magnetizacdo remanente (Mr).

Os principais minerais ferromagnéticos encontrados nas rochas sdo as Ti-
magnetitas e Ti-hematitas. A anisotropia magnetocristalina da Ti-magnetita, definida pela
organizacao do reticulo cristalino, € obliterada por uma anisotropia magneto estatica (ou
de forma), cuja magnitude é dependente da morfologia e tamanho do grdo, sendo maior
nos grdos prolatos quando comparada aos cristais oblatos (Banerjee 1991; Borradaile &
Henry 1997). Além disso, o tamanho do cristal esta relacionado com a presenca de
dominios magnéticos no interior do grdo, os quais existem para minimizar a energia

magneto estatica do cristal (Tarling & Hrouda 1993).

A presenca de dominios magnéticos permite classificar 0s minerais
ferromagnéticos em multidominio (MD) ou monodominio (SD). Grdos MD possuem
magnetizacdo estavel e paralela ao eixo longo dos gréos, enquanto que nos graos SD a
direcdo da magnetizacéo é perpendicular ao alongamento do grao. Dessa forma, 0s graos
SD exibem uma suscetibilidade méaxima perpendicular a direcdo do eixo longo do gréo,

o que define uma trama “inversa” (Borradaile 1987; Rochette et al. 1992).

Estudos mostram que mesmo quando grdos de magnetita estdo presentes em
quantidades muito pequenas, a presenca destes Oxidos é suficiente para obliterar a
suscetibilidade paramagnética e imprimir um carater ferromagnético a rocha (Dunlop &
Ozdemir 1997). Teores da ordem de 0,1% de magnetita, por exemplo, j& seriam
suficientes para que as propriedades magnéticas da rocha sejam dominadas pelo mineral.
Quando esse teor aumenta, a magnetita pode desenvolver uma anisotropia textural ou de
distribuicdo que ocorre quando os grdos estdo proximos o suficiente para interagir
magneticamente (Figura 6). Nestes casos, a organizacao espacial do conjunto de graos
pode aumentar ou diminuir a anisotropia de suscetibilidade, dependendo do arranjo dos
grdos (Fuller 1963, Hargraves et al., 1991; Gregdire et al., 1995; Bouchez 2000).
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Figura 6. Interagdes magnéticas entre grdos de magnetita: a) grdo de magnetita individual e elipse de
suscetibilidade; b) grdos alinhados paralelamente & direcdo de maior alongamento do grdo promovem
aumento na anisotropia; c) alinhamento “lado-a-lado” pode ocasionar diminuigdo da anisotropia (Gregoire
et al. 1995; Bouchez 2000).
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APENDICE A: ORIENTACAO PREFERENCIAL DE FORMA

A orientacdo preferencial de forma (OPF) em tramas minerais de rochas igneas
(principalmente graniticas) € um método muito utilizado para caracterizar a estrutura
interna de corpos igneos e seus mecanismos de alojamento. Os estudos de OPF sdo usados
em andlises de deformagdo fazendo a medicdo dos pardmetros escalares (magnitude e
forma) e direcionais (orientagdo preferencial) de objetos deformados ou com aparéncia

isotropica, também € usado nas analises cinematicas de rochas deformadas.

A continuacdo se apresentam as bases tedricas de dois métodos utilizados na
determinacdo da OPF, o Tensor de Inércia e o Método de Interceptos. A aplicacdo de uma
ou outra técnica depende das caracteristicas texturais da rocha. O Tensor de Inércia €
especialmente indicado para os grdos de uma populacdo que podem ser individualizados.
Quando a textura é descrita por agregados de cristais ou graos utiliza-se o Método de
Interceptos. Os parametros escalares e direcionais da populagédo de grdos sdo integrados
e recombinados para reconstituir geometricamente o elipsoide (3-D). Este elipséide é
utilizado para descrever a distribuicdo mineral na rocha e caracterizar a petrotrama

correspondente.

TENSOR DE INERCIA

Este método foi desenvolvido por Launeau e Cruden (1998) originalmente para
quantificacdo de tramas de rochas magmaticas, tendo sido tipicamente aplicado para
batdlitos graniticos. A razéo de forma e a orientagdo do eixo maior de cada grdo podem
ser calculadas a partir do tensor de inércia de sua forma (Launeau e Cruden, 1998). Séo
obtidas a partir de imagens raster das se¢des analisadas, sendo constituidas por pixels. Se
(xi) e (yi) sdo as coordenadas dos pixels do gréo j (Figura7) e A sua &rea superficial (igual
ao numero de pixels), pode-se determinar o seu centro de massa de coordenadas Xc € Yec:

Xe=1AYixi ey=1UAYiyi(l)
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Figura 7. Elementos do componente do tensor de inércia: A) Elementos da matriz do tensor de inércia. B)
Descricao tensorial do objeto cujos autovalores (A1/A2), definem os eixos da elipse e sua orienta¢do (¢) no
sistema de coordenadas xy.

Entdo o tensor de inércia (Mj) de sua forma é dado pela matriz:
Myxj Xy j
Mj = 2
1= mxy} myy1| )
Onde:

Mxxj = %Z i(xi — xc)?; myy= %Z i(xi — xc)? (yi — yc); Myyj= %Z i(yi —yc)?; (3)

A razo axial de forma de gréo r, ou anisotropia é definida como r = (A1/A2)" onde
M1 e A2 sdo os autovalores de Mj calculados por,

cosdp; —sind;
sing;  cosd;

cosdp; sind;
—sind; cosd;|’

A O

ol @,

j:

Onde o angulo ¢ fornece a orientacdo do gréo j a qual é dada pelo maior autovector
de M;j.

¢;= %arctan T (5)

Myx—Myy

O tamanho do semi-eixo maior (a), e do semi-eixo menor (b) de uma elipse
representando o grdo é dado por a = 0,5(A1)" e b = 0,5(A2)” em unidade de pixels (ou em
milimetros se o tamanho do pixel é conhecido). Para correlacionar as orientagdes
preferenciais de forma (OPF) das popula¢des de grdos com a OPF total, introduz-se a

média do tensor de inércia (M), de N formas de gréos (Launeau et al., 1990),



1 ijxxj ijxyj

1
M=iy M =1
M. . oy .

N JoN XMy XMy

(6)

A razdo de forma média dos grios SRt = (A1/ A2)Y2

e sua orientagao ¢’ sao dadas
pelos autovalores e autovectores maximos de M, respectivamente. As dimensdes médias
ate btséo calculadas da mesma forma.

A anélise de populacdo de grdos pelo tensor de inércia é bastante eficiente em
delimitar as caracteristicas geométricas de cada gréo (eixo maior, eixo menor e orientagdo
do seu eixo maior), principalmente em formas irregulares. Os dados individuais de cada
grdo podem ser utilizados em outros programas de célculo da razéo de deformagéo e de

forma.
O METODO DOS INTERCEPTOS

A quantificacdo de tramas de rochas igneas a partir do método dos interceptos,
originalmente desenvolvido por Launeau e Robin (1996), analisa camadas de objetos
(fases) como uma populacdo de linhas. A partir da selecdo de fase a ser analisada, por
exemplo, um intervalo especifico de tons de cinza em uma imagem, é feita uma contagem
dos interceptos. A base tedrica do método e suas aplicacOes estdo detalhadas em Launeau
e Robin (1996). A contagem dos interceptos € um método paramétrico de analise
numérica da trama em uma imagem bidimensional. Ele consiste da determinacdo do
namero de interse¢fes (numero de pixels) entre o limite de um grdo e sua matriz através
da varredura completa da imagem por uma sucessao de linhas paralelas que giram entre
0 e 180° (Figura 8). O resultado é representado pela projecdo polar da contagem de
intersegoes (rosa de interceptos) correspondendo a cada linha de diregdo a. O
alongamento maximo da rosa de interceptos corresponde a direcdo de menor contagem.
A magnitude e a orientacdo da anisotropia sdo fornecidas pela rosa de interceptos
ponderada pela area total do grdo. A rosa de dire¢des, derivada da rosa de interceptos,
permite ainda visualizar a geometria interna da trama através das diferentes orientacdes

que constituem anisotropia total.
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Figura 8. Determinacdo da anisotropia pela contagem de interceptos (A) Malha de contagem de interceptos
orientada a 90 ° em relacdo a um objeto (4rea sombreada). (B) Malha de contagem de interceptos orientada
a 145° em relacdo a um objeto. A analise de pontos é materializada por circulos vazados (fora do objeto) e
preenchidos (interior do objeto). Para véarias linhas regularmente espagadas, paralelas a diregdo a, o nimero
de interceptos ¢ N1(a). (C) Malha de contagem de interceptos na diregdo 90° e definigdo do comprimento
principal (valor direcional). (D) Diagramas em rosaceas de contagem, com projecdo do didmetro total,
direcdo e forma caracteristica. Modificado de Launeau & Robin (1996).

A direcdo principal de alongamento da populacdo de grdos pode ser calculada
utilizando os eixos de simetria fornecidos pelos autovetores da matriz G dos cosenos

diretores dos interceptos (Harvey e Laxton 1980):

2

| Y nacosa Y nacosasina

G ()

" 1Y nacosasine ¥, nasina®

Onde n é o nimero total de interceptos e na o nimero de interceptos na diregao a.
A magnitude da orientacdo preferencial de forma (sri) é fornecida pela razdo entre os
comprimentos médios dos interceptos (L) de uma dada populacdo computado nas

diregdes a e o+mn/2, onde:

sti: Lol Lo + /2 (8)

Para uma populacdo de graos circulares (isotrépicos), ou quando o0s grdos sao
anisotropicos porém distribuidos aleatoriamente, a rosa de interceptos ponderada possui
um sri = 1; se a populagdo de grdos anisotropicos for perfeitamente alinhada, teriamos sri

=, 0U Seja, a razdo axial (a/c) média da populacao de graos.



O metodo dos interceptos destaca-se dos demais por permitir trabalhar com
imagens digitais sem um tratamento digital minucioso, como o desenho dos graos, que
na maioria dos métodos e programas se faz necessario. No processamento de imagens,
geralmente, gréos isolados perdem suas caracteristicas, sendo reconhecidos como um
unico grdo. O método dos interceptos, por trabalhar sem a necessidade de individualizar

0S gréos, consegue reconhecer a anisotropia original destes.

DETERMINACAO 3-D DA TRAMA ATRAVES DO TENSOR QUADRATICO DE
FORMA

Esta técnica foi introduzida na geologia estrutural por Shimamoto e Ikeda (1967)
para a reconstrucdo do elipsdide de forma (3-D) a partir dos parametros de forma
(orientacdo e grau de anisotropia) medidos em trés planos mutuamente ortogonais. O
método foi recentemente generalizado para trés ou mais planos com orientacdo qualquer
(Robin 2002). Para efetuar a reconstrucdo foi escrito um programa em Visual Basic,
ELLIPSOID.EXE, que calcula o melhor elipsdide passando por trés ou mais elipses
caracterizadas por sua razdo axial (eixo longo e curto da elipse; sr = a/b) e orientagdo (¢)

do eixo longo (a).

Um elipséide por ser descrito por uma equacdo quadratica e a correspondente
matriz de forma quadratica. A equacéo geral do elipsoide, em um sistema de coordenadas

préprio (de eixos X, y e z), pode ser expressa pela equacdo quadrética:
SuXuXu F Sy XoXo F S XoXs F+ 28, XX + 25.X:X, + 25, XX =1, (9)

Onde X1, X2 € X3 S0 as coordenadas de um ponto sobre o elipséide, na forma
matricial: X'SX = 1, onde X é a matrix coluna das coordenadas de um ponto sobre o
elipsoide, X' a sua transposta e S a matriz de forma simétrica 3x3. Quando as dimensdes
do sistema de coordenadas séo conhecidas, o tensor de forma quadratico de uma se¢do xy

pode ser escrito como:

1/a3, 0
0 1/b2,

COSYyy,  —SinYy,
Siny,  CoSYy,,

Sxx Sxy

Sxy Syy

Sxy =

— pT
_ny

Rxy em que Rxy = (20)



As outras duas secOes mutuamente ortogonais xz e yz fornecem, respectivamente,

0s coeficientes Sxx, Sxz, Szz € Syy, Syz, Szz de tal forma que:

Sxx  Sxy  Sxz 1/A* 0 0
S=|Sxy Syy Syz = RZ; 0 1/32 0 |Ry, (11)
Sxz Syz Szz 0 0 1/C2

Em que,

cos a cosy — sinacosOcosy —cosasiny — sinacospcosyy  sinasind
R, =| sinacosy + cosacosOcosyp —sinasiny + cosacosbcosy —cosasinf|(12)
sin@siny sinfcosy cos6

E a, 0 e v sdo os angulos de Euler correspondendo ao azimute, direcdo e

mergulho do elips6ide com comprimentos dos eixos A > B > C.

A matriz S é denominada “matriz de forma” do elipsodide. Contudo, como seus
valores principais sdo fungdes inversas dos respectivos comprimentos dos eixos do
elipséide, a matriz S também ¢ conhecida como “matriz de forma inversa”. Para que a
equacdo quadratica represente um elipsoide, antes que um hiperbol6ide ou um cilindro
eliptico, os autovalores de S (sx > sy > sz) devem ter valores positivos. As dire¢fes dos
semi-eixos longo, intermediario e curto do elipsoide sdo equivalentes aos auto-vetores de

S, e suas dimensbes A, B e C dadas por:

1 1

\/S_X,Bz—eC=JLS_Z,(13)

A=
5

As propriedades matematicas do tensor de forma quadratico sdo as mesmas de
outras grandezas fisicas, tais como a anisotropia de suscetibilidade magnética (ASM) e a
deformacéo interna (strain). A comparacdo entre a orientacdo preferencial de forma
(OPF) e a ASM torna-se assim internamente consistente. O programa ELLIPSOID.EXE
fornece a orientagdo das direcdes principais do elipsoide de forma e de seus parametros
escalares. O programa fornece ainda um “indice de incompatibilidade” entre a medida de
uma secdo e o elipsoide calculado. Este pardmetro é determinado em cada secdo e
permite, eventualmente, eliminar do calculo as se¢Ges ou sub-populacdes fortemente

incompativeis. A compatibilidade entre as elipses seccionais (2-D) e o elipsoide calculado



(3-D) é dada pelo parametro v/F (%). O ajuste das elipses seccionais a um elipsoide (ou
hiperboldide) ¢ justificado quando VF (%) é pequeno (< 10) e ideal quando VF (%) = 0.
O programa ELLIPSOID.EXE calcula os mesmos parametros utilizados na ASM, como
0 grau de anisotropia P = A/C e a simetria do elipsoide: T > 0 para elipsoides oblatos e T

< 0 para os prolatos.
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