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RESUMO

Nos dominios dos terrenos granuliticos da por¢do centro-sul do Estado da Bahia, Nordeste do Brasil, entre os
blocos Itabuna-Salvador-Curaga e Jequié, ocorre uma série de corpos mafico-ultramaficos e gabro-
anortositicos, cada um deles com dimensdes inferiores a 100 km® De norte para sul sio conhecidos os
seguintes maci¢os: Rio Piau, Samaritana/Carapussé, Mirabela, Palestina, Fazenda Provisdo e Potiragua.
Destes, os macicos de Rio Piau, Samaritana/Carapussé e Potiragua sdo de natureza essencialmente gabro-
anortositica. As rochas anortositicas destes macigos foram os objetos de estudo da presente pesquisa porque
elas sdo ideais para se estudar os mecanismos de deformagdo e orientagdo preferencial cristalografica do

plagioclasio.

O estudo das microestruturas do plagioclasio no Macico de Rio Piau evidenciou que ele foi afetado por uma
deformacdo na transi¢do ductil-ruptil. A presenca de microfraturas, extingdo ondulante, afinamento das
geminagdes mecanicas, geminagdo em cunha, bandas de deformacdo, kink bands, pequenos encurvamentos
dos planos de geminagdo do plagioclasio, e a auséncia de estruturas tais como augen € matriz ou manto-

nucleo sdo feigdes sugestivas de deformag@o no limite ruptil-ductil.

As analises das microestruturas do plagiocldsio e dos piroxénios do Macico da Samaritana/Carapussé
colocaram em evidéncia a atuagdo da deformagdo magmatica seguida de uma importante deformacao ductil.
A deformagdo magmatica ¢ observada pelo alinhamento da maioria dos porfiroclastos de plagioclasio. A
deformagdo ductil é evidenciada pelas microestruturas de deformacdo plastica intracristalina, tais como
extingdo ondulante, geminagdo mecanica em cunha, bandas de deformacdo, encurvamento do plano da
geminagdo, formagdo de subgrios e de pequenos graos recristalizados, que sdo abundantes tanto nos
porfiroclastos de plagioclasio quanto nos graos da matriz. A deformacdo ductil dos piroxénios ¢ atestada pela

presenca porfiroclastos com geminagao encurvada e pela matriz recristalizada.

Para o Macigo de Potiragua, os estudos microestruturais mostraram que este foi submetido a uma
deformacéo essencialmente magmatica. A presenca de microfraturas nos graos de plagioclasio, deslocamento
das geminagdes magmaticas ¢ de minerais de alteragcdo atestam que este maci¢o foi afetado por uma
deformacéo raptil posterior a sua cristalizagdo e com a presenga de fluidos, embora nio tenha sido possivel

precisar quando ocorreu este tipo de deformacgao.
Por meio da utilizagdo da técnica EBSD (electron backscatter diffraction) foram obtidas informagdes sobre

as orientagdes preferenciais cristalograficas que o plagioclasio desenvolve no estado magmatico ¢ no campo

ductil da deformagdo. A combinagdo dos estudos microestruturais ¢ das orientacdes preferenciais
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cristalograficas para o plagioclasio permitiram analisar e discutir os mecanismos de deformagao e orientagao

desta fase mineral nos macigos gabro-anortositicos do Sul da Bahia.

Analises isotopicas Sm/Nd em rocha total forneceram idades Tpy que variaram de 4000 a 3300 Ma para os
maci¢os de Rio Piau e Samaritana/Carapussé e idades Tpy de 1300 Ma para o Macigo de Potiragua. Os
valores positivos de €y na idade Tpy para todos os macigos sugerem que 0os magmas que geraram estas

rochas tiveram uma derivagdo mantélica e ndo estavam contaminados por material crustal na sua extracéo.

Analises isotopicas **Ar/*’Ar em anfibélios de composigdo pargasitica do Maci¢o do Rio Piau forneceram
uma idade de resfriamento de 2023+4 Ma. A mesma metodologia aplicada em biotitas titaniferas do Macico

da Samaritana/Carapussé forneceu uma idade de resfriamento de 1957+4 Ma.



ABSTRACT

Small (less than 100 km*) mafic-ultramafic and gabbro-anorthositic bodies occur in the central-south portion
of the granulitic domains of the Bahia state, NE Brazil, between the Itabuna-Salvador-Curaca Block and the
Jequié Block. From north to the south, have been recognized the Rio Piau, Samaritana/Carapussé€, Mirabela,
Palestina, Provisdo Farm and Potiragud massifs. From these, the Rio Piau, Samaritana/Carapussé and
Potiragua massifs are an essentially gabbroic-anorthositic composition. The anorthositic rocks from these
massifs have been investigated in the present study because they are ideal to the study of the plagioclase

deformation mechanisms and lattice preferred orientation.

Microstructural studies had evidenced that the Rio Piau Massif was affected by a brittle-ruptile deformation.
The presence of microcracking, undulatory extinction, tapered deformation twins, deformation bands, kink
bands, small scale bending of the twinning planes of the plagioclase, and the absence of structures such as

augen and matrix or mantle-nucleus, are suggestive features of brittle-ruptile deformation transition.

The magmatic deformation is observed by the alignment of the majority of the plagioclase porphyroclasts.
The ductile deformation is evidenced by the microstructures of intracristaline plastic deformation, such as
wave ondulatory, tapered deformation twins, deformation bands, bending of the twinning planes, subgrains
and small recrystallized grains, that are abundant in such a way in the plagioclase porphyroclasts how much
in the grains of the matrix. The ductile deformation of the piroxenes is certified by the presence of the

porphyroclasts with bending twinning planes and by the recrystallized matrix.

For the Potiragua Massif, the microstructural studies had shown that this was submitted to an essentially
magmatic deformation. The presence of microcracking in the plagioclase grains, displacement of the
magmatic twins and minerals of alteration certifies that this massif was affected by a tardif ruptile
deformation to its crystallization and with the fluid presence, even so has not been possible to need when this

type of deformation occurred.

Through the use of technique EBSD (electron backscatter diffraction) information on the plagioclase lattice
preferred orientation develops, mainly in the ductile field of the deformation, had been achieved. The
combination of structural studies with that of the preferred orientation of plagioclase lattice had allowed to
analyze and to discuss the deformation and orientation mechanisms of this mineral phase in the gabbro-

anorthositic massifs of the South of the Bahia.
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Whole-rock, isotopic Sm/Nd analyses yielded a range of Tpy ages from 4000 to 3300 Ma for the Rio Piau
and Samaritana/Carapussé massifs, and a Tpy age of 1300 Ma for the Potiragua Massif. The [yy positive
values in the Tpy, age for all these bodies suggest that the mantle derived magmas were not contaminated by

crustal material.
“Ar/* Ar isotopic analyses in pargasitic amphibole from the Rio Piau Massif yielded cooling ages of 2023+4

Ma. The same method applied in Ti-bearing biotites from the Samaritana/Carapussé Massif yielded cooling

ages of 195744 Ma.
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CAPITULO1

Introducao

I.1 - Consideragoes gerais sobre anortositos

O termo anortosito foi introduzido por Hunt (1863) e deriva da divisdo cristalografica dos feldspatos nas
variedades orthose (monoclinico) e anorthose (triclinico), feita principalmente por mineralogistas europeus
na metade do século 19. Anortositos sdo rochas dominadas pelo feldspato anorthose, ou plagioclasio.
Embora variedades calcicas de anortositos certamente existam, o nome da rocha nunca significou implicar na
presenga de anortita, um termo que tem uma etmologia similar. O plagioclasio nos anortositos pode ter
qualquer composicao entre Anyy e Anyo (Ashwal 1993). Albititos e outras rochas ricas em feldspatos sodicos
ndo sdo consideradas anortositos porque elas cristalizam a partir de fluidos hidrotermais ao invés de fusdes

silicaticas, como enfatizado por Bowen (1917, 1928).

Segundo Streckeisen (1976), o termo anortosito se refere estritamente a rochas igneas que consistem de 90%
ou mais de plagioclasio. Muitos anortositos e rochas relacionadas estdo metamorfisados e apesar do
plagioclasio estar geralmente preservado, embora recristalizado, a mineralogia mafica no sobrevive tdo bem
quanto este. Na literatura, a nomenclatura da IUGS (International Union of Geological Sciences) para os
anortositos ¢ muito usada, mesmo para as variedades metamorficas nas quais os piroxénios e olivinas
originais foram substituidos por anfibdlios ou filossilicatos. Em uso mais comum, os termos anortosito e
leucogabro parecem mais convenientes do que meta-anortosito ¢ meta-leucogabro ou leuco-anfibolito,
particularmente no campo, embora estes ultimos nomes talvez sejam tecnicamente mais corretos (Ashwal

1993).

Viérios autores tentaram classificar anortositos (Buddington 1939, 1975, Berrangé¢ 1966, Romey 1968,
Middlemost 1970, Moshkin & Dagelaiskaya 1972). Usando estes trabalhos como ponto de partida, Ashwal

(1993) classificou os anortositos em seis tipos basicos:

a) anortositos Arqueanos;

b) anortositos Proterozoicos tipo macigo;

c) anortositos em complexos estratiformes;

d) anortositos de ambientes oceanicos;

e) enclaves de anortositos em outras rochas igneas;

f) anortositos extraterrestres.



As ocorréncias dos anortositos sdo bastante diversas. Estas rochas sdo encontradas em varios ambientes
tectonicos ¢ em todos os tempos da historia geoldgica da Terra e, provavelmente, ainda estdo se formando
nos dias atuais. Por exemplo, os anortositos de complexos estratiformes ocorrem em ambientes extensionais
intracontinentais ¢ ndo sdo restritos a espaco e tempo. Ja os anortositos proterozodicos do tipo macico sdao
encontrados tanto em ambientes orogénicos como anorogé€nicos. Anortositos também podem ser encontrados
dentro de complexos ofioliticos, no fundo oceanico, em complexos anelares subvulcanicos e como enclaves
em uma grande variedade de rochas igneas. Rochas anortositicas sdo constituintes principais da crosta lunar

e, possivelmente, de Mercurio, e também ocorrem como meteoritos (Ashwal 1993).

A caracterizagdo do ambiente tectdnico onde ocorrem rochas anortositicas tem implicagcdes importantes na
caracterizacdo geologica de terrenos antigos. Alguns tipos de ocorréncias sdo tipicos de um determinado
intervalo de tempo, enquanto outros sdo independentes do tempo geoldgico. No Arqueano (> 2,5 Ga), sob
um regime termal alto que acarretou em taxas de acres¢do e subduccdo mais vigorosas (Windley 1986),
dominaram terrenos granulitico-gndissicos de alto grau metamorfico e terrenos graniticos e de rochas verdes
de grau baixo metamorfico. Junto aos terrenos arqueanos de baixo e alto graus metamoérficos ocorrem
porcdes de anortositos calcicos arqueanos. No Proterozdico (2,5-0,57 Ga), uma época onde a atuagdo de
forcas provavelmente geradas pela dinamica do manto afetou as regides cratonicas estabilizadas no final do
Arqueano, desenvolveram-se os anortositos proterozdicos do tipo macico (Green 1992). No Fanerozoico (<
0,57 Ga), a tectonica de placas deu origem as faixas mdveis formadas pela deriva continental (Windley
1986). Estas faixas moveis atualmente sdo denominadas de cinturdes orogénicos. Uma das feigdes
fanerozodicas marcantes foram os complexos alcalinos relacionados aos aulacdgenos e riftes continentais.
Associados aos domos alcalinos anorogénicos ocorrem anortositos alcalinos associados com rochas
granitdéides. Em todos os periodos geologicos, onde mega-fraturas foram capazes de canalizar magmas
originarios do manto, se formaram complexos mafico-ultramaficos estratiformes. Estes complexos
geralmente apresentam camadas anortositicas de espessura variavel e sdo referidos como anortositos

associados as intrusdes estratiformes.

Baseado na mineralogia e textura, os anortositos sdo referidos como rochas igneas de natureza basaltica
(Ashwal 1993). Parece consenso que o manto tem um papel importante na génese das rochas anortositicas, se
ndo diretamente, pelo menos como fonte de calor (Huppert & Sparks 1988, Olson & Morse 1990, Olson
1992, Higgins & Van Breemen 1996). Entretanto, este consenso ndo existe quanto a composicdo dos
magmas parentais e se as fusdes foram geradas na crosta ou no manto. Dados isotdpicos sugerem que as
rochas anortositicas podem ser misturas de componentes mantélicos e crustais. Isto pode indicar
contaminacdo do magma derivado do manto por material crustal antigo ou multiplicidade de fontes (manto e
crosta). As rochas anortositicas podem derivar de uma fonte mantélica com pouca (ou nenhuma)

contaminacdo crustal (Ashwal et al. 1998), de uma fonte mantélica com contaminagdo crustal importante



(Xue & Morse 1993, Mitchell et al. 1995), e de fusdes parciais de material mafico crustal (Simmons &

Hanson 1978, Owens et al. 1994).

Dentre os mecanismos responsaveis pela acumulagdo de minerais, a cristalizagdo in situ no assoalho e
paredes das cdmaras magmaticas parece ser 0 mecanismo mais favoravel para acumulacdo de cristais de
plagioclasio nos anortositos (Higgins & Doig 1981, Turner & Campbell 1986, McBirney et al. 1985, Nilson
et al. 1985).

Falhas de rejeito direcional e zonas de cisalhamento transcorrente parecem ser os melhores sitios de
colocagdo dos macigos anortositicos na superficie da crosta. Higgins & Van Breeman (1996) determinaram
que algumas intrusdes anortositicas na provincia de Grenville atingiram niveis médios da crosta através de
movimentos direcionais (strike-slip) em zonas de cisalhamento verticais resultantes da tectonica de placas.
Martignole (1996) constatou que o macigo de Morin estd localizado numa zona de cisalhamento
transcorrente dextral relacionada a orogénese Otawana. Ashwal et al. (1998) mostraram que intrusdes
anortositicas em Madagascar foram colocadas em zonas de cisalhamento ductil com um componente
subvertical indicando uma origem por estiramento (stretching) e cisalhamento plano. Esta deformagao estaria

relacionada com a colisdo e amalgamacdo do Gondwana leste e oeste.

O ambiente geralmente proposto na génese de anortositos envolve uma zona de rifte continental abortado
(Emslie 1978, 1985, Morse 1982, Duchesne 1984) e, neste caso, eles representariam o produto de um
magmatismo anorogénico. Entretanto, evidéncias como o posicionamento em zonas que representam bordas
de placas antigas sugere o envolvimento de um episddio orogénico na formacdo de rochas anortositicas
(Owens et al. 1994, Martignole 1996, McLelland et al. 1996, Corrigan & Hanmer 1997, Scoates &
Chamberlain 1997, Ashwal et al. 1998).

1.2 - Justificativas e Objetivos

Na porg¢ao centro-sul do Estado da Bahia existe uma série de corpos basicos de dimensdes inferiores a 100
km?, que sdo portadores de litologias de natureza mafica-ultramafica e gabro-anortositica e estdo associados
a anomalias magnéticas significativas. Estes corpos intrudiram o embasamento do Craton do Sao Francisco
na interface entre os terrenos metamorficos de alto grau do Bloco Itabuna-Salvador-Curaga e do Bloco
Jequié (Cruz & Sabaté 1995, Sabaté & Cruz 1998). De norte para sul sdo conhecidos, até o momento, os
macicos de Rio Piau (Cruz 1989), Carapussé (Macédo 2000), Samaritana (Jesus 1997), Fazenda Provisdo
(Sabaté & Cruz 1998), Palestina (Froes & Soares 1998), Mirabela (Abram 1993) e Potiragua (Bordini 2003).

Dos macigos acima citados, os de Fazenda Provisdo, Palestina e Mirabela possuem apenas os termos mafico-



ultramaficos e nos demais predominam os termos gabro-anortositicos. Como Macédo (2000) concluiu que o
Macigo de Carapussé ¢ uma porcao deslocada por falha do Macigo da Samaritana, doravante este macico
sera denominado de Macico de Samaritana/Carapussé. A presente pesquisa se concentrou nas rochas
anortositicas dos macigos de Rio Piau, Samaritana/Carapussé e Potiragua porque estas rochas, devido ao
elevado conteudo de plagioclasio, sdo ideais para o estudo os mecanismos de deformacdo e orientagdo

preferencial cristalografica deste mineral.

O atual nivel de conhecimentos dos macigos de Rio Piau, Samaritana/Carapussé e Potiragua, que sdo
conhecidos como os macigos gabro-anortositicos do Sul da Bahia, envolve mapeamento e geologia destas
intrusdes, descrigdes petrograficas de seus litotipos, dados quantitativos baseados na geoquimica de rocha
total e dos elementos terras raras, de quimica mineral, e em escassos trabalhos isotdpicos e geocronologicos.
Em termos regionais, vale ressaltar o trabalho de Barbosa (1986) que estudou o metamorfismo das rochas

granuliticas encaixantes destes corpos.

Apesar dos macicos gabro-anortositicos do Sul da Bahia ja terem sido estudados quantitativamente em outras
areas do conhecimento geoldgico, o aspecto da deformagdo ainda nao tinha sido abordado. A investigacdo
microestrutural dos processos de deformagdo é uma ferramenta importante em analises estruturais. A
observagdo detalhada de produtos deformados natural e experimentalmente, associada a mapeamento de
campo ¢ a modelamento tedrico dos processos de deformacdo, tem levado ao reconhecimento de
microestruturas caracteristicas de diferentes mecanismos de deformacdo que atuam durante os eventos
tectonicos (Schmid 1982, Borradaile er al. 1983, Zwart et al. 1987). Além disso, eles sdo utilizados para
identificar os mecanismos individuais que operam em minerais especificos e nos diferentes tipos de rochas.
Esses mecanismos variam em fun¢do das condi¢Ges de pressdo e temperatura e também do ambiente quimico
(oxidagdo ou hidratacdo) nos quais ocorre a deformagdo. As microestruturas e texturas também dependem do
nivel de esforgo. Sua analise ¢ fundamental para a interpretacdo da dindmica e movimentos em zonas de

falhas e para o estudo das interagdes entre deformagdo e metamorfismo.

Os feldspatos sdo os minerais mais abundantes na crosta terrestre, com uma moda estimada de 51% (Ronov
& Yaroshevsky 1969). O plagioclasio € o mineral volumetricamente mais importante das camadas profundas
da crosta terrestre. Em uma primeira aproximagdo, o comportamento mecanico da crosta média a inferior ¢
controlado pela reologia deste mineral e suas interagdes mecanicas (Tullis 1979). Apesar da abundancia do
plagioclasio na crosta terrestre, seus mecanismos de deformagdo e orientagdo em uma variedade de
condi¢des ainda sdo pouco conhecidos quando comparados a de outros minerais, a exemplo do quartzo,
olivinas, piroxénios e calcita. Esta falta de dados ¢ devida, principalmente, a sua grande variacdo quimica (de
NaAlSi;Og para CaAl;Si,0s), que € acompanhada por uma mudanga continua nos seus parametros de rede

cristalina, e por sua simetria triclinica. Até cerca de 20 anos atras, o seu comportamento ductil era pouco



compreendido. O aprimoramento das técnicas de difracdo de elétrons ocorrido nos tltimos 20 anos permitiu

um avanco consideravel no estudo da deformagao ductil.

Dentre as técnicas de difragdo de elétrons, a conhecida pela sigla EBSD (electron backscatter diffraction) é
muito importante para obter informagdes cristalograficas em resolucdo de submicron, possibilitando assim
extrair informagdes relacionadas a estrutura do cristal e fornecendo as relagdes entre cristalografia,
morfologia, quimica e propriedades fisicas da amostra a ser investigada. As principais aplicagdes desta
técnica sdo medidas de orientacdo e desorientacdo (misorientation) de graos, identificagdo de fases, avaliagdo
de deformagdo e tamanho verdadeiro dos grdos. A operacionaliza¢do da técnica EBSD é feita em um
microscopio eletronico de varredura (MEV) acoplado a um sistema EBSD. Esta técnica tem a vantagem de
ser rapida e precisa, e de permitir a medida de orientagdes cristalograficas de minerais de baixa simetria
como o plagioclasio. Apesar do niumero de trabalhos que tratam deste assunto ter crescido na ultima década,
ainda pouco se conhece sobre as orientagdes preferenciais cristalograficas (OPCs) que o plagioclasio

desenvolve durante a deformacdo e a recristalizagao.

Por outro lado, a caréncia de dados geocronoldgicos e isotopicos ainda deixa a idade de cristalizacdo dos
macicos gabro-anortositicos do Sul da Bahia no campo da especulagdo. A principal dificuldade na datagdo
destes corpos deve-se a falta de minerais que fornegam dados confidveis, tais como zircdo e monazita. Nesta
pesquisa, serdo utilizados os métodos Sm/Nd e Ar/Ar na tentativa de se obter resultados que tenham

significado geologico.

Os objetivos desta pesquisa sdo:

a) apresentar os aspectos microestruturais observados em cada macigo estudado;

b) avaliar e discutir os diferentes mecanismos de deformagdo do plagioclasio que atuaram nestes
macicos, através das observacdes microestruturais efetuadas ao microscopio optico € dos dados de
quimica mineral;

¢) avaliar e discutir os mecanismos de orientagdo do plagioclasio, através da analise das orientacdes
preferenciais cristalograficas (OPCs) obtidas pela técnica EBSD;

d) apresentar e discutir os dados isotopicos e geocronoldgicos obtidos pelos métodos Sm/Nd e Ar/Ar.

Através do estudo dos mecanismos de deformagdo e orientacdo cristalografica dos cristais de plagioclasio
dos macicos de Rio Piau, Samaritana/Carapussé e Potiragua espera-se, ao final desta pesquisa, agregar mais
uma contribuicdo para um melhor entendimento da deformagdo crustal neste segmento do Craton do Sao

Francisco.



1.3 - Metodologia

Para alcancar €xito em relagdo aos objetivos principais da presente pesquisa, foram realizados os seguintes
procedimentos nas areas onde os macigos estdo inseridos:

1.3.1 - Levantamento bibliografico

Esta etapa consistiu de um levantamento bibliografico dos trabalhos realizados, até entdo, nos macigos
gabro-anortositicos do Sul da Bahia. Foi feita uma compilacdo dos dados existentes sobre estes maci¢os nos
aspectos geologico, petrografico, geoquimico, mineraloquimico, isotdpico e geocronologico.

1.3.2 - Aquisicao de bases cartograficas e fotografias aéreas

Para um reconhecimento da area na qual estdo inseridos os macicos em estudo visando as campanhas de

campo a serem empreendidas, foram utilizados:

Mapas topograficos: folhas de Amargosa (SD.24-V-D-II), Valenca (SD.24-V-D-III), Jaguaquara (SD.24-V-

D-V) e Itubera (SD.24-V-D-VI) para os macicos de Rio Piau e Samaritana/Carapussé, e folhas de Potiragua
(SD.24-Y-D-V) e Itaju do Colonia (SD.24-Y-D-II) para o Macigo de Potiragua, todas na escala 1:100.000 e
elaboradas em 1977 pelo convénio SUDENE/Governo do Estado da Bahia - Secretaria de Saneamento e

Desenvolvimento Urbano.

Mapas geoldgicos: mapas esquematicos dos macicos de Rio Piau, Samaritana/Carapussé e Potiragua,

elaborados, respectivamente, por Cruz (1989), Jesus (1997)/Macédo (2000) e Bordini (2003).

Mapa politico: mapa de divisdo politico-administrativa do Estado da Bahia, escala 1:1.500.000, elaborado
pelo CEI, ano 1994.

Fotografias aéreas: de nimeros 3016 a 3020, escala 1:60.000, para o Macico de Rio Piau, ¢ as de numeros

789 a 791, escala 1:100.000, para o Macico de Samaritana/Carapussé. Todas as fotografias utilizadas fazem

parte do acervo da CBPM e foram executadas em 1974 pelo projeto 0-281 - Regido Rio Paraguacu.



1.3.3 - Visitas de campo

As duas campanhas de campo realizadas visaram uma amostragem orientada das rochas anortositicas e o
reconhecimento geoldgico geral da estruturacdo e das litologias dos macicos e de suas encaixantes. A
primeira campanha de campo foi executada no periodo de 18 a 21 de outubro de 2000 e abrangeu todos os
macicos. A segunda, no periodo de 30 de abril a 2 de maio de 2002, contemplou os macigos de Rio Piau e

Samaritana/Carapussé.

Nestes sete dias de trabalhos de campo foram descritos 28 afloramentos e foram coletadas 36 amostras,
sendo 17 do Maci¢o do Rio Piau, 10 de Samaritana/Carapussé, 6 de Potiragua e 3 da encaixante de
Samaritana/Carapussé. Os pontos nos afloramentos foram marcados utilizando o GPS (global position

system). Foram feitas cerca de 48 fotografias das feicdes observadas nos afloramentos visitados.

I.4 - Estruturacao da Tese

A presente tese esta estruturada em 7 capitulos. No primeiro capitulo, depois de feitas algumas consideragdes
gerais sobre os anortositos, foram enfocadas as justificativas para a execugdo desta pesquisa, os objetivos a
serem alcangados e a metodologia aplicada. Quanto ao topico da metodologia referente aos estudos de

laboratorio, optou-se por inseri-lo em cada capitulo.

O capitulo II constara da localizacdo da area de estudo, seguida de uma abordagem sobre a geologia regional
envolvendo os compartimentos geologicos do Craton do Sdo Francisco, e finalizando com alguns aspectos da

geologia local.

O capitulo III sera destinado, inicialmente, a uma sintese dos conhecimentos petrograficos, geoquimicos e de
quimica mineral dos macigos gabro-anortositicos do Sul da Bahia. Em seguida, serdo feitas algumas

abordagens sobre aspectos petrograficos e mineraloquimicos obtidos no decorrer desta pesquisa.

O capitulo IV trara uma sintese dos dados isotopicos e geocronologicos existentes dos macigos gabro-
anortositicos do Sul da Bahia, como também uma avaliagdo ¢ interpretacdo dos dados isotopicos Sm/Nd e

Ar/Ar obtidos no decorrer deste trabalho.

O capitulo V tera na deformacao o seu enfoque principal. Inicialmente, sera feita uma descri¢ao dos diversos

mecanismos e processos de deformacdo atuantes na crosta, seguido de uma descri¢do detalhada dos



mecanismos de deformacdo do plagioclasio. Posteriormente, serdo abordados os aspectos microestruturais

evidenciados através de estudos efetuados ao microscopio optico.

No capitulo VI, serdo apresentados as bases tedricas da técnica EBSD (electron backscatter diffraction) e os
dados das orientagdes preferenciais cristalograficas (OPCs) do plagioclasio e dos piroxénios obtidos com a

sua utilizacdo.

Finalizando, o capitulo VII sera destinado as discussoes e conclusdes obtidas no decorrer desta pesquisa ¢ as

sugestoes e recomendagdes para a continuidade dos estudos nestes macigos.



CAPITULO 11

Geologia Regional e Local

I1.1 - Localizacao geografica e acesso a area

Os macigos gabro-anortositicos de Rio Piau, Samaritana/Carapussé e Potiragua localizam-se na regido
Nordeste do Brasil, por¢do centro-sul do Estado da Bahia. A area na qual estdo inseridos estd delimitada
entre os paralelos 13°S e 16°S e os meridianos 39°W e 40°W. Estas coordenadas geograficas correspondem,
respectivamente, as coordenadas de latitudes 8563N a 823 1N e longitudes S00E a 392E, em UTM (Universal
Transversa de Mercator) (Fig. 11.1).

O Macigo do Rio Piau encontra-se a 268 km a sul de Salvador, capital do Estado da Bahia, aproximadamente
a 18 km a sudoeste do municipio de Presidente Tancredo Neves, regido centro-sul deste Estado, entre as
coordenadas de latitudes 8490N e 8488N e longitudes 428E e 434E, em UTM. Partindo de Salvador, sao
percorridos 93 km na BR-324 até o entroncamento com a BR-101, nas proximidades de Feira de Santana, e
161 km na BR-101 até Presidente Tancredo Neves. A partir dai, sdo percorridos 14 km até este macico, cujo

acesso ¢ feito através de estradas e caminhos ndo pavimentados e de dificil acesso (Fig. 11.2).

O Macigo de Samaritana/Carapussé encontra-se a 320 km a sul de Salvador, aproximadamente a 9 km a
nordeste do municipio de Itamari, regido centro-sul do Estado da Bahia, entre as coordenadas de latitudes
8480N e 8488N e longitudes 428E e 434E, em UTM. O acesso principal, a partir de Salvador, ¢ feito por 93
km pela BR-324 até o entroncamento com a BR-101, nas proximidades de Feira de Santana, e por 199 km na
BR-101 até Gandu. A partir dai, o acesso ¢ feito através de estradas e caminhos ndo pavimentados de dificil
acesso, sendo 24 km na BA-549 até Itamari e mais 4 km por caminhos que ddo acesso as fazendas da regido

(Fig. 11.2).

O Macico de Potiragua encontra-se a 600 km a sul de Salvador, aproximadamente a 6 km a leste do
municipio de Potiragua, sul do Estado da Bahia. Partindo de Salvador, sdo percorridos 93 km na BR-324 até
o entroncamento com a BR-101, nas proximidades de Feira de Santana, 347 km na BR-101 até Itabuna, 30
km na BR-415 até Ibicarai, 72 km na BA-263 até Itoror6 e 59 km pela BA-670 até Potiragud. A partir deste
municipio, o acesso ¢ feito por estradas e caminhos nao pavimentados que s3o acesso as fazendas da regido

(Fig. IL.1).
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Figura I1.1 - Mapa de localizagdo e acesso as areas de estudo.
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Figura IL.2 - Detalhe do mapa de localizagdo e acesso dos macicos gabro-anortositicos de Rio Piau e
Samaritana/Carapussé.

I1.2 - Aspectos gerais da geologia regional

O Craton do Sao Francisco (Almeida 1977) é um dos mais significativos remanescentes da crosta continental
arqueana na América do Sul. Ele constitui a mais bem exposta e estudada unidade tectdnica do embasamento
da plataforma sul-americana e abrange, principalmente, os estados da Bahia e Minas Gerais (Barbosa et al.
2003a). Este craton esta delimitado por faixas de dobramentos marginais estruturadas durante a orogénese
Brasiliana, denominadas de: Sergipana, Riacho do Pontal, Rio Preto, Brasilia, Alto Rio Grande e Araguai

(Teixeira et al. 2000) (Fig. 11.3).

No Estado da Bahia, o embasamento arqueano e paleoproterozoico do Craton do Sao Francisco ocupa cerca
de 50% da area total deste estado e ¢ constituido por seqiiéncias supracrustais metamorfisadas na facies
xisto-verde a anfibolito alto, complexos gndissico-migmatiticos de médio grau metamorfico, e terrenos de

alto grau metamorfico (Barbosa & Dominguez 1996). Em termos estruturais, encontra-se uma estrutura
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convergente maior denominada de lineamento Contendas-Jacobina (Sabaté 1991) (Fig. 11.3). Este lineamento
estabelece a jungdo entre dois dominios distintos: um a oeste correspondendo ao Bloco Gavido e outro a leste
que inclui os Blocos Jequié e Serrinha, além do Bloco Itabuna-Salvador-Curaga (Sabaté 1996).
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Figura I1.3 - O Craton do Sdo Francisco e suas principais provincias tectonicas (Cordani et al. 2000,
modificado). GA - Bloco do Gavido e terrenos relacionados; MG - Complexo Metamorfico de Minas

Gerais; MI - Cinturdo Mineiro; OISC - Ordgeno Itabuna-Salvador-Curaga; JQ - Bloco de Jequié; SE -
Bloco de Serrinha; F.D. - faixas de dobramentos.

Uma sintese da evolugdo geoldgica e geotectonica das rochas do embasamento deste craton, baseada em
estudos geolodgicos, geocronologicos e isotopicos recentes, foi apresentada por Barbosa & Sabaté (2002,

2004). Segundo estes autores, foram distinguidos quatro importantes segmentos crustais, que sdo os blocos
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Figura 11.4 - Posi¢des postuladas dos blocos arqueanos no inicio da colisdo Paleoproterozoica (Barbosa
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Figura IL.5 - Disposi¢do dos blocos arqueanos apds a colisdo paleoproterozoica que formou o Ordgeno

Itabuna-Salvador-Curaca. Os dados estruturais de campo mostram uma cinematica global inicialmente
reversa que evoluiu para sinistral. As setas indicam o campo de esforco regional (Barbosa & Sabaté

2004).
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Gavido, Jequié, Itabuna-Salvador-Curaga e Serrinha (Fig. 11.4). Durante a orogenia Paleoproterozoica (2,3-
2,0 Ga), houve a colisdo destes quatro segmentos crustais que resultou na formacdo de uma importante
cadeia de montanhas denominada de Ordgeno Itabuna-Salvador-Curaca (Barbosa & Sabaté 2003). Esta
colisdo ocorreu com o movimento destes quatro blocos no sentido NW-SE (Figs. 11.4 e 11.5), identificado
pela presenga de falhas de empurrdo e zonas transcorrentes tardias. A aproximagdo do Bloco Serrinha em
direcdo ao Bloco Gavido promoveu um importante encurtamento crustal ao longo de um eixo, o qual

continuou em dire¢io a parte oeste do Gab#o, na Africa (Ledru et al. 1993).

Nas etapas iniciais desta colisdo, em torno de 2,4 Ga (Ledru et al. 1993), rampas frontais com tectdnica
tangencial resultaram na sobreposi¢ao tectdnica do Bloco Itabuna-Salvador-Curagd no Bloco Jequié, e de
ambos sobre o Bloco Gavido. O metamorfismo de alto grau Paleoproterozoéico, considerado como originario
do espessamento crustal relacionado a esta superposi¢do tectonica de blocos, alcangou a facies granulito na
parte central do Ordgeno Itabuna-Salvador-Curaga e as facies anfibolito e xisto-verde nas bordas (Barbosa &
Sabaté 2003). Na fase de levantamento, rampas tectonicas associadas a thrusts modificaram a zonagao
metamorfica original em fungdo da colocagdo de megablocos de rochas granuliticas sobre rochas das facies
anfibolito e xisto verde (Barbosa 1997), fazendo com que terrenos de mais alto grau metamorfico ficassem
posicionados sobre aqueles de mais baixo grau. Esta configuracdo estrutural ¢ observada no SSE-SSW do
Craton do Sdo Francisco no Estado da Bahia, onde a sobreposi¢do tectonica do Bloco Itabuna-Salvador-
Curaga no Bloco Jequié transformou as rochas deste ultimo da facies anfibolito para a granulito. Intrusoes
charnockiticas e graniticas tardias penetraram os quatro segmentos crustais ¢ deformagdes tardias formaram

zonas de cisalhamento retrogradas nos blocos arqueanos.

Uma particularidade da interface entre os terrenos metamorficos de alto grau do Bloco Itabuna-Salvador-
Curaga e do Bloco Jequié é a presenca de uma série de corpos basicos portadores de litologias de natureza
mafica-ultramafica e gabro-anortositica, de dimensdes inferiores a 100 km?®, associados a anomalias
magnéticas significativas. De norte para sul, sdo conhecidos os seguintes macigos: Rio Piau (Cruz 1989),
Samaritana/Carapussé (Jesus 1997/Macédo 2000), Fazenda Provisdo (Sabaté & Cruz 1998), Palestina (Froes
& Soares 1998), Mirabela (Abram 1993) e Potiragua (Bordini 2003).

O contexto geologico de colocagdo dos macigos de Rio Piau e Samaritana/Carapussé pode ser subdividido em
trés grandes dominios, que sdo o Bloco Jequié, a por¢do sul do Bloco Itabuna-Salvador-Curaca ¢ a Banda de
Ipiau (Figs. I1.7 e IL1.8). Quanto ao maci¢o de Potiragud, situado mais a sul dos anteriores, este contexto
envolve a por¢ao sul do Bloco Itabuna-Salvador-Curaca, a Faixa de Dobramentos Araguai e as rochas
alcalinas da Provincia Alcalina do Sul da Bahia (Fig. I1.10). Os dominios acima citados serdo abordados a

luz dos conhecimentos mais recentes.
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I1.2.1 - Bloco Jequié

O Bloco Jequié esta em contato tecténico com o Bloco Gavido e compreende rochas que estavam na facies
anfibolito antes da colisdo Paleoproterozoica e que foram intensamente deformadas durante o processo
orogénico (Barbosa & Sabaté 2004). Estas rochas sdo migmatitos heterogéneos com inclusdes de
supracrustais, com idade de 2900+£24 Ma obtida em uma isdcrona Rb-Sr em rocha total (Wilson 1987,
Marinho et al. 1994), e intrusdes graniticas e granodioriticas mais jovens, formadas por multiplas intrusdes
calcio-alcalinas, com idades de aproximadamente 2,8-2,6 Ga obtidas pelo método U-Pb em zircdo (Wilson
1987, Alibert & Barbosa 1992). Neste bloco ocorrem mineralizagdes de Fe-Ti-V hospedadas em pequenos
corpos mafico-ultramaficos que penetraram zonas de cisalhamento profundas de frend NNE-SSW (Cruz &
Sabaté 1995, Cruz et al. 1999), dentre eles o Maci¢o do Rio Piau, um dos objetos deste estudo. O carater
toleiitico das rochas destes corpos sugere que eles sdo geoquimicamente distintos das outras rochas

plutdnicas (Barbosa 1986, Barbosa & Fonteilles 1989).

Embora o Macico do Rio Piau tenha sido considerado por Cruz (1989) como intrusivo nas rochas do Bloco
Jequié, imagens de satélite (www.relevobr.cnpm.embrapa.br) associadas as coordenadas UTM mostraram

que ele situa-se na interface entre este bloco e o Bloco Itabuna-Salvador-Curaca (Fig. 11.6).

11.2.2 - Bloco Itabuna-Salvador-Curaca

O Bloco Itabuna-Salvador-Curaga ¢ constituido, principalmente, por rochas metamorfisadas na facies
granulito sob condi¢cdes de 5-7 kbar e 850°C (Barbosa 1990). Ele representa um vasto prisma de
acrescimento crustal inserido entre o lineamento colisional Contendas-Jacobina (Sabaté 1991) e os blocos
Gavido (a oeste), Jequié (a sul) e Serrinha (a leste), e que foi soerguido durante a orogenia Paleoproterozodica

ac.a. 2.0 Ga.

A sua por¢do norte ¢ constituida por rochas da suite tonalitica-trondhjemitica-granodioritica com
imbricagdes de rochas supracrustais (Complexo Ipird), contendo mobilizados anatéticos e granitdéides. Na
borda ocidental, todo este conjunto esta limitado pela Suite Sdo José do Jacuipe (Melo 1991, Loureiro 1991),
que ¢ uma suite de rochas maficas-ultramaficas reequilibradas na facies anfibolito alto/granulito (Melo et al.
1995). Idades de 2,7 Ga obtidas através do método U-Pb (SHRIMP) na parte central de zircdes (Silva et al.
1997) té€m sido relacionadas a processos de subducc¢ao com geragdo de protolitos tonaliticos-trondhjemiticos

em ambientes de arcos de ilhas (Barbosa 1997, Barbosa & Sabaté 2002).

A porcdo sul do Bloco Itabuna-Salvador-Curaga corresponde ao Bloco de Itabuna, de Pedreira et al. (1975),

ou Mobile Belt da Costa Atlantica, de Costa & Mascarenhas (1982), ou ainda Dominio da Costa Atlantica, de



Salvador

Figura I1.6 - Imagem de satélite da regido centro-sul do Estado da Bahia mostrando a localizag@o dos
macicos de Rio Piau, Samaritana/Carapussé, Mirabela, Palestina ¢ Potiragua.
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Barbosa (1986). Ela faz parte do or6geno de mesmo nome que foi formado durante o Paleoproterozodico, em
um intervalo de tempo de cerca de 200 a 300 milhdes de anos, quando o Bloco Itabuna-Salvador-Curaga foi
imprensado por outros blocos de idade Arqueana (Blocos Gavido, Jequié¢ e Serrinha) levando a formagao de
importante cadeia de montanhas. Atualmente, este Orogeno estd completamente arrasado na sua parte central
exibindo as rochas metamorficas de alto grau das suas raizes (Barbosa et al. 2003b). Nesta porgdo sul,
predomina rochas granuliticas orientadas aproximadamente segundo a dire¢do NI10°E. Estas rochas
encontram-se fortemente deformadas e recristalizadas na facies granulito, o que torna dificil definir se os
seus protolitos foram plutonicos ou vulcanicos (Barbosa & Dominguez 1996). Estes protdlitos magmaticos
tém idades Tpy situadas entre 2,5-2,3 ¢ 2,8-2,6 Ga (Alibert & Barbosa 1992, Sato 1998). O metamorfismo
granulitico, datado por Ledru et al. (1994) pelo método de evaporagdo Pb-Pb em zircoes, obteve idades em
torno de 2,07 Ga, as quais foram corroboradas por Silva et al. (2002). Intercalados tectonicamente nos
granulitos desta parte sul do Bloco Itabuna-Salvador-Curagd, sdo encontrados kinzigitos, quartzitos,
formacdes ferriferas (Barbosa 1991, Silva 1991, Seixas 1994), formac¢des manganesiferas (Toniatti &
Barbosa 1973, Valareli et al. 1992) e niveis de baritina (Sa & Barbosa 1990). Pequenos corpos de rochas
maficas-ultramaficas ocorrem paralelos as estruturas regionais e associados a anomalias magnéticas
significativas, na faixa que vai de Nova Canad a Aratuipe, passando pelas cidades de Ipiat e Gandu (Abram
1993). Esta parte sul é interpretada como um arco vulcanico moderno ou associagdes magmaticas de margem
continental ativa (Figueiredo 1989, Barbosa 1990) e os ambientes que prevaleceram durante a sua constru¢ao

foram arcos de ilhas, bacias back-arc e zonas de subducgdo (Barbosa 1997, Barbosa & Sabaté 2000, 2002).

I1.2.3 - Banda de Ipiad

A Banda de Ipiau é uma faixa alongada de dire¢do NNE-SSW, com cerca de 150 km de extensdo e 10 km de
largura média, que se encontra encravada entre os terrenos do Bloco Jequié, a oeste, e os do Bloco Itabuna-
Salvador-Curaga, a leste (Barbosa 1986). E formada por orto e paragnaisses, onde predominam intercalagdes
de anfibolitos e material quartzo-feldspatico, embora quartzitos, kinzigitos e formagdes ferriferas também
ocorram esporadicamente. Estas rochas sdo semelhantes aos granulitos heterogéneos do Bloco Jequié, com a
diferenca que estes aqui estdo metamorfisados na facies anfibolito (Barbosa 1990). Os granitos, que também
ocorrem neste dominio, estdo restritos somente ao dominio de Ipiau e jamais foram submetidos & facies
granulito, o que indica que faziam parte de uma por¢do superior da crosta que ficou encravada entre os

blocos de granulitos mais profundos dos Blocos Itabuna-Salvador-Curaca e Jequié (Barbosa et al. 2003b).

Embora Macédo (2000) tenha considerado o Macigo de Carapussé como posicionado na interface entre o
Bloco Jequi¢ e o Cinturdo da Costa Atlantica, imagens de satélite (www.relevobr.cnpm.embrapa.br)
associadas as coordenadas UTM mostraram que o Macico de Samaritana/Carapussé situa-se na Banda de

Ipiau (Fig. 11.6).
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11.2.4 - Faixa de Dobramentos Aracuai

Esta faixa movel (Fig. 11.9) foi desenvolvida durante a orogenia Brasiliana e estende-se da borda leste do
Craton do Sao Francisco até o Oceano Atlantico, conectando-se a sul com a Faixa Ribeira (Pedrosa Soares &
Wiedemann 2000). Os seus limites com o Craton do Sdo Francisco sdo os seguintes: na parte ocidental
através de falhas de empurrdo com vergéncia para oeste; na parte norte (regido de Vitdoria da Conquista) suas
relagdes com o craton ndo sdo claras; e na parte leste com a zona transcorrente de Itapebi-Potiragua. A Faixa
Aracuai é correlacionada com a Faixa Oeste do Congo, da qual se separou pela abertura do Atlantico Sul

(Brito Neves & Cordani 1991, Pedrosa Soares et al. 1992).

I e

] SO0 Kom

Figura I1.9 - Localizagdo das faixas Araguai (A) e Ribeira (R) em relagdo ao Craton do Sao Francisco
(SF) (modificado de Pedrosa Soares & Wiedemann 2000, apud Bordini 2003). 1 - coberturas
Fanerozoicas; 2 - coberturas Neoproterozodicas; 3 - trend estrutural do cinturdo Neoproterozoico; 4 -
embasamento cratonico incluindo rochas tardi-Paleoproterozodicas e Neoproterozdicas.

Quanto ao embasamento da Faixa de Dobramentos Araguai (Fig. I1.10), a parte norte compreende TTGs
Arqueanos, remanescentes de greenstone belts, seqliéncias supracrustais Paleoproterozodicas e suites de
granitdides. Estas unidades foram deformadas pela orogénese Paleoproterozdica e posteriormente
retrabalhadas pela Brasiliana. A parte nordeste apresenta granulitos do Ordégeno Itabuna-Salvador-Curagd,
metamorfisados e tectonizados durante a orogénese Paleoproterozdica. As unidades do embasamento
Paleoproterozoico a Mesoproterozoico correspondem ao Supergrupo Espinhaco, que foi depositado em

bacias que foram sucessivamente preenchidas por unidades sedimentares e vulcanossedimentares.
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Figura I1.10 - Limite entre o Craton do Sdo Francisco e a Faixa de Dobramentos Araguai (modificado
de Teixeira ef al. 1997), com a localizagao do Macigo de Potiragua.

Segundo Pedrosa Soares & Wiedemann (2000), que propuseram um modelo evolutivo para a Faixa Araguai,
o Paleocontinente Atlantida foi formado no Paleoproterozoico, através da colagem paleoproterozodica de
cratons antigos, os quais se estabilizaram como uma plataforma estdvel em torno de 2,0-1,9 Ga. Uma
tafrogénese, no final do Paleoproterozoico, originou a Bacia do Espinhago onde sedimentos se depositaram
numa bacia do tipo rift-sag, entre 1,77 e 1,25 Ga. Em torno de 950 Ma, uma pluma mantélica por debaixo da
plataforma gerou enxames de diques maficos, rochas vulcénicas e induziu ao magmatismo félsico

anorogénico ¢ a processos de rifteamento. Este rifte Neoproterozdico passou por um ciclo de Wilson
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completo, e por volta de 800 Ma, evoluiu para uma bacia ocednica. Durante o estagio orogénico, iniciado em
torno de 625-595 Ma e relacionado a uma subducgdo, se desenvolveu um arco magmatico calcio-alcalino
pré-colisional, na margem continental ativa do Paleocontinente Congo, e uma margem continental passiva no
Paleocontinente Sdo Francisco. Durante o estagio colisional, entre 595-560 Ma, cunhas da litosfera ocednica
Neoproterozdica foram empurradas sobre a seqiiéncia de margem passiva, causando espessamento crustal e
geragdo de granitdides. Apds o término do estagio colisional, a partir de 535 Ma, ocorreu o colapso do

orogeno, geragdo de granitdides e magmas basicos, além de zonas de cisalhamento locais.

I1.2.5 - Provincia Alcalina do Sul da Bahia

As rochas alcalinas da regido sul do Estado da Bahia, reunidas sob a denominacdo de Provincia Alcalina do
Sul da Bahia (Silva Filho et al. 1974), compreendem varios plutdes expostos dentro ou proximos a zona de
cisalhamento de Itabuna, de direcdo NE-SW, e da zona de cisalhamento de Potiragua, de diregio NW-SE.
No interior destas duas zonas de cisalhamento, o magmatismo alcalino deu origem a rochas sieniticas,
sieniticas foidais e quarzo-sieniticas, além de diques de composicao variando de quartzo-traquitos, traquitos
a fonolitos e basanitos, alcali-basaltos, hawaiitos até mugearitos (Corréa Gomes 2000). As idades
encontradas para estas rochas, entre 673 a 629 Ma obtidas através do método Rb-Sr em rocha total (Cordani

et al.1974), permitiram correlacionar este magmatismo alcalino a orogenia Brasiliana.

Devido ao alinhamento NE-SW apresentado por estas intrusdes, Mascarenhas (1979) atribuiu um controle
estrutural na colocagdo destes corpos. Posteriormente, varios estudos tém ratificado este controle tectonico
(Corréa Gomes 2000), e outros t€m proposto que o magmatismo que originou estes corpos alcalinos expressa
um estagio tectonico distensivo, anterior ao sistema colisional brasiliano, materializado pela Faixa de
Dobramentos Araguai (Teixeira et al. 1997). Estudos recentes, principalmente litogeoquimicos e
geocronologicos, vém sendo efetuados nestas rochas alcalinas, visando esclarecer as expressdes magmaticas

desta provincia (Peixoto et al. 2003a, b, Rosa et al. 2003, 2004).

I1.3 - Aspectos gerais da geologia local

A seguir, serdao apresentados os aspectos gerais da geologia local dos macigos gabro-anortositicos do Sul da
Bahia. Vale ressaltar que os dados aqui apresentados, incluindo mapas e interpretagdes, sdo uma sintese dos
trabalhos de Cruz (1989), Jesus (1997)/Macédo (2000) e Bordini (2003), que estudaram os macigos de Rio
Piau, Samaritana/Carapussé e Potiragua, respectivamente, e que foram aqui reproduzidos, o mais fielmente

possivel. Como o Maci¢o de Samaritana/Carapussé foi estudado como se fossem dois macigos diferentes, os
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aspectos da geologia local serdo apresentados individualmente, segundo os estudos de cada um dos dois

autores acima citados.

I1.3.1 - Macico do Rio Piau

O Macigo do Rio Piau é um complexo estratificado com cerca de 80 km® de area aflorante, forma eliptica
irregular, aproximadamente 13 km de comprimento ¢ 6,5 km de largura, ¢ direcdo NE-SW (Fig. II.11). Ele ¢é
intrusivo nos terrenos charnockiticos arqueanos do Dominio Mutuipe (atualmente denominado de Bloco
Jequié) e ¢ formado por dois conjuntos de rochas. O conjunto principal é constituido por rochas anortositicas
e gabronoriticas. O conjunto secundario (Fazenda Santa Barbara), formado essencialmente por rochas
gabronoriticas, € intrusivo em rochas da série enderbo-charnockitica. Este macico € constituido por sete
litotipos que sdo: anortositos, gabronoritos de granulagdo grossa, leucogabronoritos, gabronoritos de

granulagdo fina, gabros a olivina, gabronoritos a olivina e magnetita, e rochas ricas em Fe-Ti (Cruz 1989).

4 Faz. Riacho do [duro
|
Faz.Gato
Faz. Anastacio

2

B Faz.Reclincavo

Faz.Garoba

& . 5Sta Barbara

0 0% km
Faz. Rio Piau I |

Figura II.11 - Mapa esquematico do Macico do Rio Piau. (1) anortosito; (2) gabronorito; (3) troctolito;
(4) rochas ricas em 6xidos de Fe-Ti-V; (5) gabronorito (margem resfriada) (Cruz 1989).
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Todas as rochas deste macigo e suas encaixantes sofreram os efeitos da orogénese Paleoproterozoica e
encontram-se reequilibradas no metamorfismo da facies granulito a anfibolito. Apresentam uma foliagao
regional Sg, de atitude aproximada N60°E/90°, que corresponde a fase tectonica Pg, que € uma fase de
dobramento regional. Esta foliagdo provoca a gnaissificacdo das rochas e os minerais maficos tendem a se
orientar nesta superficie. Alguns afloramentos mostram estruturas anteriores a esta foliagdo regional (Sg),
que correspondem a dois eventos tectonicos anteriores (Sg.; € Sr.»). Por outro lado, a atitude desta foliagdo
regional ndo ¢ constante em todo o macigo, porque esta superficie foi deformada por trés fases tectonicas
posteriores, que sdo as fases Prii, Prso € Pre3 (Cruz 1989). As fases anteriores a Pr sdo mais comumente
observadas nos charnockitos encaixantes que nos anortositos. As fases posteriores a Pr foram estudadas

principalmente na parte norte do macico, nas cercanias da Fazenda Riacho do Louro (Cruz 1989).

A forma geral do Macico do Rio Piau ¢ paralela aos planos axiais das dobras Py, ¢ assinala-se a presenga de
grandes anticlinais e sinclinais por todo o macigo. Para explicar a forma deste maci¢o, Cruz (1989) levantou
duas hipoteses. A primeira ¢ a de que se trata de uma grande dobra deitada de fase precoce. A segunda ¢ a de

que se trata de uma disposicao original devido a propria colocagao deste complexo gabro-anortositico.

11.3.2 - Maci¢o de Samaritana/Carapussé

O Macico da Samaritana (Fig. I1.12) possui uma forma ovalada, cerca de 11 km® de 4area aflorante, tendo
aproximadamente 3,5 km no seu eixo maior, e orientagdo aproximada N-S, com ligeira tendéncia a NE/SW
regional. Os contatos deste corpo igneo diferenciado com as rochas encaixantes de alto grau metamorfico se
fazem por falhas, sendo uma de dire¢do NW/SE no seu limite NE, e outra de dire¢do NE/SW no seu limite
NW, e através de contatos bruscos, curvos e dobrados no seu limite sul, evidenciando o seu carater intrusivo.
Ocasionalmente, diques de constituicdo anortositica cortam as encaixantes granuliticas, reforgando assim a
idade posterior da intrus@o. Estes limites sdo nitidos em fotografias aéreas, devido as rochas deste macigo
encontrarem-se em cotas mais baixas do que as rochas encaixantes da suite charnockitica. Em alguns locais,
como na Fazenda Carapuss€, aparecem corpos menores que podem ser satélites desta intrusdo principal

(Jesus 1997).

Com base em mapeamento geologico e fotointerpretacdo, Jesus (1997) definiu 3 grandes dominios para este
corpo, que sdo: I - rochas que formam o Maci¢o da Samaritana; Il - granito fino de borda; e III - rochas
granuliticas encaixantes proximas. As rochas do dominio I foram classificadas em: anortosito, mesogabro,
gabronorito, clinopiroxenito, ortopiroxenito, rochas ricas em Fe-Ti-V e gabronorito fino de borda. Os
anortositos dominam a porg¢do centro-oeste deste macico. Com relacdo a sua topografia interna, eles sdo
encontrados nas partes mais baixas da intrusdo, proporcionando um contraste marcante com as rochas

encaixantes.
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Carapussé
(Macé#do 2000)
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[ Josus 1957)
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Figura II.12 - Mapa esquematico do Macico de Samaritana/Carapussé (Cruz et al. 2000). (1)
gabronorito; (2) anortosito; (3) mesogabro; (4) clinopiroxenito; (5) gabronorito rico em 6xidos de Fe; (6)
rochas ricas em Fe-Ti-V; (7) gabro fino.

Quanto aos aspectos estruturais, as rochas encaixantes e as que constituem o Maci¢o da Samaritana sofreram
tectonica ductil e ruptil. Nas encaixantes, a tectonica ductil é evidenciada por dobramentos e redobramentos
destas rochas. As dobras sdo caracterizadas pelo alinhamento dos minerais planares que, freqiientemente
segregados, desenvolvem forte orientagdo e foliagdo gnaissica. A sobreposi¢cdo de dobramentos desenvolve
estruturas em lapis, com fortes lineagdes causadas pelos minerais prismaticos. As fei¢des de transposi¢do sdao

sempre marcadas pela forte foliacdo verticalizada (Jesus 1997).

As seguintes fases de dobramento foram observadas nas rochas encaixantes (Jesus 1997):
a) a primeira fase foi marcada por pequenas dobras de eixos S80°E/10° que, ocasionalmente, sobressaem

na superficie dos afloramentos. Os minerais maficos contornam esses dobramentos. Nao foram
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observados deslocamentos que poderiam estar presentes nas zonas de charneira de dobras,
caracterizando que elas foram formadas em regime de grande plasticidade dos materiais, portanto, sob
pressdes e temperaturas elevadas;

b) asegunda fase de dobramento (N70°W/55°NE) ¢ caracterizada por foliagdes e alternancias milimétricas
que formaram a foliagdo geral das rochas. Grandes dobras isoclinais apertadas estdo presentes onde as
charneiras sdo marcadas por extensivas orientacdes dos planos de transposi¢do. Ocasionalmente sdo
observadas facies miloniticas associadas as zonas de transposi¢@o, o que demonstra que estas zonas se
desenvolveram em regime semi-plastico a rigido;

¢) aterceira fase foi marcada pelas inversdes de baixo angulo, que bascularam os eixos de dobras maiores,

ora para norte, ora para sul.

As principais feigdes da tectdnica ruptil das rochas encaixantes proximas ao Maci¢o da Samaritana sdo as
grandes falhas de carater regional. S3o bem marcadas as falhas de direcdo N20° a N30°E, as quais sdo
deslocadas pelo sistema de falhamento de dire¢do principal N50° a N60°W. Uma série de fraturas e juntas
ocorrem associadas aos quebramentos principais, a 30° deste quebramento. Os trés principais grupos de
juntas relacionados a esta feicdo sdo as fraturas com direcdes N40°E, N20° a N30°W e E-W. Veios de
quartzo branco ocorrem preenchendo as zonas de falhas e sdo representados por cristas na topografia. (Jesus

1997).

Nas rochas que formam o macigo da Samaritana, vale a pena ressaltar alguns fatos importantes quanto a

tectonica ductil (Jesus 1997):

a) nas partes mais centrais da intrusdo, as rochas tendem a ndo apresentar orientacdes, mantendo-se
isotropicas, e muito restritamente sdo observadas zonas de fluxo magmatico;

b) na fase anortositica ja diferenciada, os megacristais foram transportados e rotacionados devido a

esforgos verticais que possivelmente ocorreram durante o posicionamento do corpo.

O Macigo de Carapussé é um corpo intrusivo, de forma eliptica, com cerca de 3 km® de 4rea aflorante, tendo
aproximadamente 2,2 km no seu eixo maior. Este macico esta orientado aproximadamente N-S e encontra-se
posicionado em terrenos granuliticos, na interface entre o Bloco Jequié¢ e o Cinturdo da Costa Atlantica (Fig.
I1.12). Ele ¢é constituido, quase que na sua totalidade, por anortositos com pequenas variagdes de
granulometria, textura e estrutura (Macédo 2000). Os contatos com as rochas encaixantes, apesar de bem
marcados em observacao regional, ndo sio nitidos localmente devido a falta de afloramentos. O limite leste é
marcado por uma falha de carater regional que controla a geologia e o modelado local. Os limites oeste e
norte sdo marcados por contatos bruscos, curvos e dobrados entre as rochas anortositicas e os granulitos. Os
contatos a sul sdo intrusivos e com formas curvas e localmente lobadas. As rochas anortositicas sao cortadas

por diques centimétricos de composi¢ao granitica (Macédo 2000).
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A distribuigdo facioldgica dos anortositos se faz de norte para sul, sendo que as rochas do sul do corpo estido
nitidamente menos afetadas por fendmenos tecténicos quebradicos. Nas proximidades do contato leste, é
importante assinalar a presen¢a de uma rocha anortositica completamente gnaissificada, fortemente afetada
por cataclase. As rochas posicionadas no centro do macico apresentam granulometria mais grossa e tendem a
ser menos orientadas do que as da facies de borda. As dobras de fluxo e os corpos boudinados representam
um comportamento ductil. A matriz fina parcialmente quebradiga e a recristalizacdo dos megacristais de

plagioclasio sdo marcos de um comportamento fragil (Macédo 2000).

De uma forma mais ampla, as estruturas das rochas juntamente com a reorientacdo mineralogica resultaram
da tectonica termo-compressional que atingiu toda a regido e traduziram os efeitos termo-compressionais
regionais que atingiram as encaixantes granuliticas concomitantemente com a coloca¢do da intrusdo
anortositica. Os diques sacaroidais graniticos que cortam a massa anortositica marcam uma tectonica pos-

metamorfica sofrida pelo corpo (Macédo 2000).

I1.3.3 - Macico de Potiragua

O Macigo de Potiragua (Fig. 11.13) forma um corpo estreito e alongado segundo a direcdo N-S, com cerca de
20 km® de area aflorante, ¢ é composto por uma suite de rochas anortositicas. A regiio na qual ele esta
inserido exibe rochas metamorficas do Arqueano/Paleoproterozoéico (granulitos e gnaisses), € rochas
metassedimentares (Xxistos e metacarbonatos) e igneas alcalinas (sienitos e feldspatoide sienitos) do
Neoproterozdico. Os seus contatos com as rochas encaixantes sdo os seguintes: nas partes leste, norte e
nordeste, com os granulitos do Orogeno Itabuna-Salvador-Curaca; na sua por¢do noroeste, com os
nefelina/sodalita sienitos da Serra das Araras, compreendendo o conjunto sienitico de Potiragud; a oeste, com
gnaisses sieniticos e quartzo sieniticos da unidade B de Souto (1972); e¢ a sudoeste e a sul, apesar de ndo
serem bem definidos, possivelmente sdo com sienitos subsaturados, nas proximidades da Serra da Gruta; ¢ a

sudeste, com os metacarbonatos do Grupo Rio Pardo (Bordini 2003).

Este macigo distingue-se dos demais corpos do lineamento por sua situacdo geoldgica peculiar em relagdo as
suas encaixantes. A sua colocagdo € controlada, a oeste, por um sistema de falhas submeridianas que separa
terrenos gnaissicos na facies anfibolito, e a leste pelos terrenos de alto grau metamorfico (Bordini ez al. 1999,
2002), tendo registrado um evento deformacional suplementar. Ele também se encontra geometricamente

relacionado com um dos macigos peralcalinos intrudidos no ciclo Brasiliano (Bordini 2003).
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As rochas anortositicas de Potiragua encontram-se no interior da zona de cisalhamento de Potiragud de
direcdo N40°W. O limite sul desta zona de cisalhamento ¢ feito com a falha de Potiragua, que marca o limite
do Craton do Sdo Francisco com a Faixa de Dobramentos Araguai, e prolonga-se para o interior do Craton
até a borda leste da provincia do Paramirim. As rochas anortositicas ocorrem com freqiiéncia nas cotas mais

baixas da area, em contraste marcante com a topografia alta das intrusdes alcalinas (Bordini 2003).

A contemporaneidade entre anortositos e sienitos é sugerida pela observacdo de uma estreita zona de rochas
transicionais entre eles. Além disso, a presenca de por¢des de anortositos (~1,0 m) com formas irregulares
imersos numa massa mais leucocratica de monzosienitos, segregagoes de sienito pegmatoide, sienitos finos e
com fenocristais gigantes de feldspato alcalino (até 10 cm), reforgam a hipotese os dois grupos foram

colocados quase ao mesmo tempo.

O Macico de Potiragua tem sua génese associada a um periodo que seguiu a tectdonica extensional do
aulacogeno do Paramirim (1700 Ma), da bacia do Rio Pardo (1000 Ma) e da fase rifte da Faixa de
Dobramentos Araguai (950 Ma). Esta intrusdo anortositica precedeu a orogenia de subducgdo (650-600 Ma)
e colisdo (570 Ma) da Faixa de Dobramentos Araguai. Neste periodo que antecede a orogenia Brasiliana, um
evento magmatico foi responsavel pela geracdo de rochas sieniticas, rochas anortositicas e diques de diabasio

(Bordini 2003).
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Petrografa,geogymia e gimia mineral

III.1 - Shtese dos onhimentos dos maicos gabro-anortosfios do
Sul da Bin

A seguir, sera apresentada uma sintese dos conhecimentos petrograficos, geoquimicos e de quimica mineral
existentes, até entdo, dos maci¢os que constituem os objetos deste trabalho. Os dados aqui apresentados
foram sintetizados dos trabalhos académicos de Cruz (1989), Macédo (2000), Jesus (1997) e Bordini (2003),

que estudaram, respectivamente, os macicos de Rio Piau, Carapussé, Samaritana e Potiragua.

II1.1.1 - Maixo do R Piau

O Macico do Rio Piau ¢é constituido por anortositos, gabronoritos, leucogabronoritos, gabros a olivina,
gabronoritos a olivina e magnetita, e rochas ricas em Fe-Ti (Fig. II.11). A exce¢do dos gabronoritos de
granulagdo fina e das rochas ricas em Fe-Ti, todas as demais rochas sdo inequigranulares e de granulacdo
média a grossa. As texturas mais freqlientes nas rochas anortositicas sdo as granoblasticas e cataclasticas,
com grios de plagioclasio quebrados, recristalizados e em mosaicos. As vezes, encontram-se texturas
primarias do tipo adcumulato e, mais raramente, texturas ofiticas. Ocasionalmente, os graos de plagioclasio
apresentam geminagdo encurvada. Quanto as rochas ricas em Fe-Ti, elas possuem granulagdo média a grossa

e sdo homogéneas. Microscopicamente, apresentam texturas granoblasticas € em mosaico (Cruz 1989).

As rochas anortositicas do Macigo do Rio Piau sdo formadas de plagioclasio, clinopiroxénio (cpx),
ortopiroxénio (opx), anfibolio, olivina, magnetita, ilmenita e apatita. De uma forma geral, o plagioclasio
destas rochas apresenta-se como grandes cristais automorficos, de aspecto magmatico, e freqiientemente
geminados segundo as leis albita, periclina e Carlsbad. Ao seu redor, ocorrem pequenos cristais de
plagioclasio xenomorficos, geminados e com textura em mosaico, que sdao manifestacdes de uma
recristalizagdo metamorfica. Quanto aos piroxénios, o clinopiroxénio € mais abundante que o ortopiroxénio,
e apresenta-se de trés formas diferentes: (i) como cristais xenomorficos a hipidiomorficos, ricos em inclusoes
e sem ex-solucdes, sugerindo que sdo magmaticos; (ii) como cristais xenomorficos, poligonais e em mosaico,
sugerindo que foram recristalizados no metamorfismo; e (iii) como exsolu¢des. O anfibolio ocorre de duas
formas: (i) como pequenos cristais automorficos inclusos nos graos de plagioclasio, sugerindo que sdo
magmaticos, e (i) como cristais xenomorficos, produtos de alteragdo do clinopiroxénio, tratando-se de

anfibolios metamorficos. A biotita tem a forma de palhetas e encontra-se sempre associada aos anfibolios
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xenomorficos. Os minerais acessorios sdo quartzo, apatita e zircdo. A existéncia de texturas granoblasticas,
em mosaico e poligonais associadas a reliquias plutonicas, sugere que estas rochas tiveram uma origem
plutonica e que, em seguida, foram metamorfisadas. Suas paragéneses sdo compativeis com aquelas da facies

granulito (Cruz 1989).

Os dados quimicos mostraram valores suficientemente altos e constantes de SiO,, mas conteidos variaveis
de Al,O; (entre 25% nos anortositos e 11% nos gabronoritos). O indice mg# (MgO/MgO+FeO) permaneceu
proximo para todas as associagdes cpx + opx + ol, traduzindo o equilibrio das mesmas. Ele variou de 0,05 no
anortosito a faialita até 0,44 no gabronorito. Os espectros dos elementos de terras raras (ETR) apresentaram-
se pouco fracionados, e tanto nos anortositos como nos termos gabrdicos foi marcante a anomalia positiva do

Eu. Estes dois aspectos podem ser atribuidos a forte acumulacao do plagioclasio (Cruz 1989).

Nas diferentes facies, a composi¢do quimica do plagioclasio varia de forma continua no intervalo de Ans, a
Angg. Nao foram constatadas variagdes importantes de composicdo quimica entre os dois tipos de
plagioclasio, o que significa que eles foram reequilibrados no metamorfismo. Os dois piroxénios apresentam
um amplo leque de composicdo quimica sendo que a do clinopiroxénio varia do polo hedenbergita
(EnysFsy,Wos7) ao polo salita (EnsgFs;sWos) € a do ortopiroxénio varia entre o podlo hipersténio
(EnszsFsgsWo1) e eulita (EnssFsqisWoy). A olivina (ol), cuja propor¢do modal nio ultrapassa 5%, apresenta
composi¢do ferrifera (Fo;; a Fo;3). Embora estes minerais possam ser magmaticos, o estudo mineraldgico
mostrou que eles foram reequilibrados em condigdes subsolidus, durante o metamorfismo regional. A
geotermometria pelo método de Wood & Banno (1973) e de Wells (1977) estimou temperaturas entre 830 e
870°C e a geobarometria pelo método de Bohlen & Boettcher (1981), pressoes entre 9 e 10 kbar, as quais sdo

incompativeis com os dados regionais disponiveis (Cruz 1989).

Apesar da abundancia de cumulatos de plagiocldsio (anortositos), de cumulatos mistos (gabronoritos) ¢ a
magnetita (gabro a olivina, gabronorito a olivina e formagdes ferriferas), duas linhas magmaticas podem ser
distinguidas com base nos terras raras ¢ nos elementos Ti, P, Nb, Y ¢ Ga. Cada uma destas linhas evoluiu por
diferenciacdo e acumulacao, desde os termos maficos (MgO ~ 9 a 10%) até os termos intermedidrios (MgO ~
1 a 2%). Estes trends de diferenciacdo sdo toleiiticos, com um enriquecimento em Fe e Ti superior até

mesmo aquele de Skaergaard (o FeO alcancga 24% e o TiO, alcanga 2,5%) (Cruz 1989).

IIL.1.2 - Maixo de SamaritanaCarapssé

O Macigo da Samaritana foi estudado por Jesus (1997) e ¢ formado pelos seguintes litotipos: anortosito,

mesogabro, gabronorito, clinopiroxenito, ortopiroxenito, rochas ricas em Fe-Ti-V e gabronorito fino de

borda (Fig. II.12). Macroscopicamente, os anortositos apresentam granulagdo grossa a muito grossa. Os
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graos de plagioclasio geralmente sdo euédricos, fraturados e, freqiientemente, encontram-se rotacionados. Ao
microscopio petrografico, estes se apresentam como megacristais euédricos, geminados, freqiientemente com
geminacdo encurvada por efeito tectonico, e também como um mosaico poligonal e equigranular. Nos

espacos entre os cristais de plagioclasio, ocorrem piroxénios formando agregados irregulares (Jesus 1997).

O mesogabro, de ocorréncia restrita, ocorre transicionalmente entre os anortositos, ¢ as vezes, em contato
com os gabronoritos. Macroscopicamente, sdo rochas de tonalidade cinza claro, equigranulares, de
granulagdo média, e constituidas principalmente por feldspatos e subordinadamente por piroxénios.

Microscopicamente, apresenta uma textura poligonal.

O gabronorito forma a parte central deste macico. Macroscopicamente, sao rochas de coloracdo cinza escuro,
granulacdo média, tipicamente gabrodica, constituidas por plagioclasio e piroxénios. Microscopicamente, 0s
graos de plagiocldsio formam um mosaico equigranular com os piroxénios. Os grios de ortopiroxénio
ocasionalmente desenvolvem coroas de reacdo e freqlientemente estdo exsolvidos como lamelas em graos de

clinopiroxénio.

Os clinopiroxenitos sdo transicionais aos gabronoritos e ocorrem como blocos de pequenas dimensdes no
interior da suite gabro-anortositica. Macroscopicamente, sdo rochas de coloragdo cinza esverdeada, de
textura fina, constituidas por plagioclasio, piroxénio, anfibolio e mica. Microscopicamente, apresentam-se

como um mosaico de clinopiroxénio e plagioclasio.

Os ortopiroxenitos ocorrem como uma faixa aproximadamente continua marcando o limite sul da intruséo.
Macroscopicamente, sdo rochas de coloragdo cinza escuro e granulacdo fina a média. Ao microscopio

petrografico, apresentam-se como um mosaico de ortopiroxénio e clinopiroxénio.

As rochas ricas em Fe-Ti-V sdo as portadoras das mineralizagdes potencialmente econémicas do Macigo da
Samaritana e sdo transicionais as rochas gabro-férricas. Macroscopicamente, sdo rochas de cor cinza

metalico na superficie fresca e com zonas caracteristicas de 6xidos ferruginosos nas superficies alteradas.

O gabronorito fino de borda ocorre no limite sul da intrusdo. Pela sua localizagdo (transicionais as rochas de
granulacdes mais grossas) e pelo seu posicionamento (em contato com a encaixante), estas rochas
caracterizam as bordas resfriadas do Macico da Samaritana. Macroscopicamente, sdo rochas de cor cinza
escuro, textura faneritica fina, macicas ou fracamente orientadas. Ao microscopio petrografico sao
inequigranulares e constituidas por plagioclasio, clinopiroxénio e ortopiroxénio. O plagioclasio apresenta-se
freqiientemente com geminagdo encurvada. O clinopiroxénio encontra-se exsolvido em ortopiroxénio. Os

contatos entre os minerais mostram bordas irregulares e ligeiramente curvas (Jesus 1997).
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O estudo petrografico das rochas do Macigo da Samaritana revelou que elas s@o gradacionais entre si e
passam de um litotipo ao outro por modificagdes quantitativas nas proporg¢des minerais, traduzindo os
processos magmaticos de diferenciagdo e acumulagdo. As diversas facies deste macico constituem, na

verdade, um unico corpo gabro-anortositico diferenciado (Jesus 1997).

O estudo de quimica mineral foi efetuado no plagioclasio, piroxénios e oxidos de Fe-Ti. Os grios de
plagioclasio foram classificados como labradorita. O ortopiroxénio posicionou-se no limite entre enstatita e
ferrossilita. O clinopiroxénio foi classificado como salita e augita. Os dados mineraloquimicos permitiram
calcular geotermdmetros e geobardmetros, os quais forneceram temperaturas de 800°C, através do método de

Wells (1977), e pressdes em torno de 7 kbar, através do método de Wood & Banno (1973).

O estudo geoquimico deste macigo permitiu classifica-lo como pertencente a série toleiitica. Os elementos
terras raras mostraram que as diversas facies evoluiram pelo fracionamento de uma tnica série comagmatica

e cogenética. A sua evolugdo magmatica enquadra-se no modelo de cristalizagdo fracionada (Jesus 1997).

O Macigo de Carapussé, estudado por Macédo (2000), € um corpo intrusivo, constituido quase que na sua
totalidade por anortositos, com pequenas variagdes de granulometria, textura e estrutura (Fig. I1.12).
Macroscopicamente, estas rochas sdo de coloragdo cinza, granulagao grossa a muito grossa, ora macigas, por
vezes orientadas. Microscopicamente, apresentam dois grupos de texturas distintos. O primeiro grupo
congrega as texturas reliquiares que foram resultantes dos processos magmaticos primarios que deram
origem ao corpo. O segundo grupo resultou dos processos metamorficos e deformacionais que afetaram a

intrusdo (Macédo 2000).

A analise modal revelou que as rochas deste macigo sdo constituidas de plagioclasio (>90%), piroxénios (5-
8%), oxidos de Fe-Ti (5%), anfibolio (4%), biotita (2%) e olivina (tragos). Quartzo, apatita e zircdo
apresentam-se como acessorios. O plagioclasio apresenta-se como megacristais com tamanhos de 1 a 5 cm,
freqlientemente envolvidos por grios poligonizados e recristalizados, ¢ também como cristais de pequenas
dimensdes, com tamanho médio entre 0,3 a 0,7 mm, que envolvem os megacristais, constituindo os dominios
recristalizados. Os dois tipos de piroxénios estdo presentes nos espacos intergranulares dos graos de
plagioclasio e possuem tamanho médio de 0,5 a 1 mm. Geralmente estdo recristalizados e apresentam-se
coroados por anfibdlio, biotita e 6xidos de Fe-Ti, ou com ex-solucdes. O anfibdlio apresenta-se como cristais
esverdeados, tamanho médio de 5 mm, e sempre associado aos piroxénios, biotita e 6xidos de Fe-Ti. A
biotita, de coloragdo marrom, forma agregados associados aos demais minerais maficos. Os 0xidos de Fe-Ti
estdo presentes nos espagos intergranulares dos graos de plagioclasio e associados aos minerais maficos,
como produtos de alteragdo secundaria. A olivina, pouco freqiiente, se apresenta associada aos demais

minerais maficos (Macédo 2000).
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As composi¢des quimicas mostraram que os minerais foram completamente reequilibrados durante o
metamorfismo, embora guardem aspectos reliquiares plutonicos. O plagioclasio apresenta teores médios em
torno de Angg7, tipo labradorita-bitownita, ndo existindo variagdes marcantes entre a composi¢do dos
megacristais e dos individuos poligonizados. Os piroxénios apresentam-se em série continua, onde o
ortopiroxénio varia em torno de Enzg-ssFs3;o.60Wo010.12, € a augita-ferroaugita, de Enss.s;Fsj9.35Wo030.35. Os
cristais euédricos de anfibolio sdo predominantemente Mg-hornblenda/Fe-hornblenda e os graos
xenomorficos sdo pargasitas e mais raramente edenitas. A biotita ¢ retrometamorfica e ocorre
invariavelmente em formas de palhetas, associada aos anfibdlios. A geotermobarometria sugeriu que o
metamorfismo das rochas do Macigo de Carapussé se processou a temperaturas de 800°C, pelos
geotermdmetros de Wood & Banno (1973) e Wells (1977) e a pressdes de 6-7 kb, pelos geobardmetros de
Hammarstron & Zen (1986), Johnson & Rutherford (1989), Hollister et al. (1987) e Schmidt (1992) (In:
Yavuz 1998).

Com base nas sugestdes aventadas por Cruz (1989), as rochas que constituem o Macigo de Carapussé seriam
provenientes de magmas parentais subalcalinos toleiiticos, considerando-se que estes seriam os Unicos tipos
de magmas cuja composi¢do permitiria a geragcdo destes tipos de rochas acumulativas. Geoquimicamente, ele
apresenta similaridade com os outros macigos anortositicos do Sul da Bahia, estando perfeitamente

correlacionado com o da Samaritana, de localizagdo adjacente (Macédo 2000).

I11.1.3 - Maixo de Potiragua

O Macigo de Potiragua ¢ formado por anortositos, que formam a massa principal do corpo e,
subordinadamente, leucogabros, troctolitos € um conjunto de diques gabrdicos (Fig. 11.13). Este enxame de
diques de granulagdo fina acompanha a estrutura estirada do corpo. As rochas anortositicas deste macico sdo
de coloragdo cinza-escuro a preta e apresentam textura grossa, predominantemente do tipo adcumulato, e

estas texturas magmaticas acumulativas encontram-se preservadas (Bordini 2003).

As rochas anortositicas de Potiragua foram classificadas com base no diagrama de classificagdo das rochas
maficas de Streckeisen (1976) (Fig. III.1A). As composi¢cdes modais (Fig. III.1B) e as normativas (Fig.
III.1C) foram plotadas neste diagrama, ¢ embora a aplicacio da norma CIPW na determinagdo das
propor¢des mineraldgicas tenha sido muito questionada, sobretudo para rochas hidratadas, foi verificada uma

boa correlagdo entre as determinagdes obtidas pelos dois métodos para este macico (Bordini 2003).
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Figura IIL.1 - (A) diagrama de classificagdo das rochas maficas (Streckeisen 1976); (B) classificacao
modal das rochas anortositicas de Potiragud; (C) classificagdo normativa das rochas anortositicas de

Potiragué (Bordini 2003).

Utilizando a classificagdo modal e/ou normativa, as rochas anortositicas de Potiragua foram classificadas

como:
e anortositos (IC = 0-10) - constituidos essencialmente de plagioclasio;

e anortositos troctoliticos (IC=10-22,5) - constituidos de plagioclasio e olivina;

e olivina leucogabros (IC= <35) - constituidos de plagioclasio, olivina e clinopiroxénio.

Com base nas observagdes petrograficas e na determinagdo modal e/ou normativa das rochas anortositicas de

Potiragua, foi possivel caracterizar dois grupos de rochas:
grupo anortositico-troctolitico - constituido de rochas que variam de anortositos, anortositos troctoliticos

[}
até Ol-leucogabros, com quantidades de minerais maficos entre 5 e 25%, juntamente com 75 a 95% de
plagioclésio tabular, dominando as parte centrais e oeste do macico;

e grupo anortositico - constituido essencialmente de anortositos e ocorre exclusivamente nas partes leste e

sudeste do macico.



36

A andlise microscopica evidenciou dois tipos de plagioclasio, que foram denominados de plagioclasio
tabular e de plagioclasio equidimensional. Os graos tabulares sdo euédricos a subédricos, podem alcangar até
2,0 cm de comprimento, geralmente estdo geminados segundo a lei albita, mostram orientagdo incipiente e
ocorrem em percentuais que variam de 75 a 90%. Os grdos equidimensionais sdo caracterizados por uma
textura adcumulatica perfeita, podem alcangar até 1,0 cm de didmetro, estdo geminados segundo as leis albita
e periclina, e ocorrem em percentuais iguais ou superiores a 90%. Além do plagioclasio, os minerais
primarios das rochas anortositicas do Macigo de Potiragua s@o olivina, clinopiroxénio (ortopiroxénio?),
oxidos de Fe-Ti e apatita. Os principais minerais varietais sdo a olivina, cuja propor¢do modal
freqlientemente ¢ maior que 5%, e a ilmenita. Os anfibolios sdo, aparentemente, de origem secundaria,

juntamente com outros minerais de alteragao (biotita, clorita, etc).

As andlises de quimica mineral mostraram que os dois grupos de plagiocldsio apresentam composigoes
diferentes. O plagioclasio tabular, do grupo anortositico-troctolitico, foi classificado como andesina (Anyg_s4),
enquanto que o equidimensional, do grupo anortositico, foi classificado como bitownita (An;o.76). A olivina,
nos dois grupos de rochas anortositicas, mostrou pouca variagdo (Fo73.79). Os piroxénios ocorrem sempre em
propor¢des menores do que a olivina, com clinopiroxénio predominando sobre o ortopiroxénio, tendo este
ultimo se formado as expensas de outros minerais maficos. O clinopiroxénio (Engy.43Fs12.16Wo04;1.45) € do tipo
salita-augita e o ortopiroxénio (En;;.77) € rico no componente enstatita. O anfibdlio ocorre, sobretudo, como
borda de reagio nos minerais maficos. As vezes, ele substitui quase que inteiramente os cristais de piroxénio,
restando apenas um pequeno nucleo do mineral primario. Muito provavelmente, estes anfibolios sdo de
origem secundaria ou metamorfica (Bordini et al. 2001a). Quase que invariavelmente eles tém uma
tendéncia a serem enriquecidos no componente pargasita. Localmente, ocorrem texturas coroniticas, com o
desenvolvimento de anfibolio as custas da olivina e dos piroxénios, que podem indicar recristalizagdes

subsolidus ou condigdes retrometamorficas (Bordini 2003).

O geotermdmetro de Lindsley & Anderson (1983) forneceu temperaturas de fechamento do clinopiroxénio
entre 940 ¢ 1160°C ¢ do ortopiroxénio entre 800 e 900°C, que correspondem as temperaturas minimas de
equilibrio de cada mineral. A temperatura obtida pelo ortopiroxénio indica equilibrio em condigdes
subsolidus correspondente a temperatura de formacao de coroas, bordas de reagdo e simplectitos na interface
olivina/plagioclasio. De fato, as temperaturas de equilibrio do par clinopiroxénio-ortopiroxénio, onde
ocorrem juntos nas coroas da olivina, calculadas pelo geotermdmetro de Wood & Banno (1973) e de Wells
(1977), foram estimadas entre 845-1000°C. As temperaturas obtidas pelo geotermometro de Holland &
Blundy (1994) para o par anfibolio-plagioclasio, em assembléias livres de quartzo e pressdes de 5 a 10 kbar,
ficaram entre 837 e 902°C. As temperaturas assim determinadas permitem inferir uma temperatura de
cristalizagdo das rochas do Macigco de Potiragud entre 1040 e 950°C (formagdo de coroas). Reagdes
subsolidus foram efetivas pelo menos entre 950 e 800°C, com a formagdo de ortopiroxénio e anfibolio nas

bordas da olivina e substituicdo do clinopirox&nio pelo anfibolio (Bordini 2003).
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A composicao calculada para o magma parental das rochas anortositicas de Potiragua revela um magma de
natureza alcalina, rico em Fe-Al-Ti além de P, Ba, Sr e ETR leves. A associacdo de anfibolio rico no
componente pargasita com clinopiroxénio do tipo salita é tipica das rochas da série alcalina, e constitui mais
uma evidéncia do carater alcalino deste magma. As caracteristicas gerais de elementos maiores, tracos ¢ ETR
do Macigo de Potiragua apontaram para uma origem mantélica de uma fonte do tipo OIB (ambiente

intraplaca continental) (Bordini 2003).

II1.2 - Anlises ptrogrins e de gmia mineral

Segundo Streckeisen (1976), o termo anortosito refere-se estritamente as rochas igneas que consistem 90%
ou mais de plagiocldsio. Neste trabalho, sera considerado como anortosito a rocha com 90% ou mais de
plagioclasio, esteja ela metamorfisada ou ndo, e como roh anortostia a rocha gabrodica com 65 a 90% de
plagioclasio. Apesar das rochas em estudo estarem metamorfisadas, optou-se por ndo utilizar a nomenclatura
meta-anortosito ou meta-gabro, seguindo as recomendagdes de Ashwal (1993). A figura III.1A mostra o
diagrama de classificacdo e nomenclatura das rochas gabrdicas com base nas propor¢cdes modais de

plagioclasio, olivina e piroxénios (Streckeisen 1976).

I11.2.1 - Metodologia

As analises petrograficas efetuadas nesta pesquisa foram feitas com dois objetivos principais. O primeiro, foi
de conhecer a mineralogia e classificar as rochas dos maci¢os de Rio Piau, Samaritana/Carapussé e
Potiragua. Sendo assim, os aspectos petrograficos abordados neste item correspondem a uma observagdo
geral da mineralogia e das texturas destas rochas, sem os refinos de uma petrografia classica. Mesmo assim,
serdo apresentadas algumas fotomicrografias das rochas e dos minerais analisados. O segundo objetivo, este
sim o foco deste trabalho, foi a identificagdo das microestruturas presentes nas rochas anortositicas, com
énfase para o plagioclasio, pois estas microestruturas serdo utilizadas para a identificacdo dos mecanismos de
deformagdo que atuaram nestes macigos. Estas microestruturas serdo apresentadas, em detalhe, através das
pranchas que se encontram no capitulo V, e discutidas no decorrer do referido capitulo. As descrigoes
petrograficas detalhadas desses macigos encontram-se em Cruz (1989), Jesus (1997)/Macédo (2000) e

Bordini (2003), respectivamente.

Na presente pesquisa foram analisadas, inicialmente, 76 laminas delgadas que ja tinham sido descritas pelos
autores acima citados. Destas, 10 eram do Maci¢co do Rio Piau, 36 de Samaritana/Carapussé e 30 de

Potiragua, que foram analisadas ao microscopio Optico do Laboratorio de Metalogénese da Universidade
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Federal da Bahia. Além destas, 51 amostras coletadas durante as missdes de campo realizadas nesta pesquisa
(19 do Macico de Rio Piau, 23 de Samaritana/Carapussé e 9 de Potiragua), foram laminadas e analisadas no
Laboratoério de Tectonofisica da Universidade de Montpellier 11, Montpellier, Francga. Neste laboratorio, estas
rochas foram estudadas na lupa binocular Wild Heerbrugg, que permite observar a lamina inteira no seu
campo de visdo, em luz plana e com nicdis cruzados, e ao microscopio Optico Leitz DMRXP, e foram
fotografadas em uma camera digital Coolpix 990 da Nikon com Superhigh-performance 3X, acoplada ao
microscopio optico e a lupa. As fotomicrografias foram transferidas para um microcomputador e tratadas nos

softwares Adobe Photoshop 6.0, Adobe Illustrator 7.0 ¢ Corel Photo-Paint 11.

Para classificar as rochas dos macigos de Rio Piau ¢ Samaritana/Carapussé utilizou-se, nesta pesquisa, os
diagramas de Streckeisen (1976) para rochas maficas (P1-Ol-Px e PlI-Cpx-Opx), com base nas composi¢des
normativas. Os dados utilizados para os calculos destas composi¢des foram obtidos das analises quimicas de
rocha total dos maci¢os acima citados, disponiveis em Cruz (1989) e Jesus (1997)/Macédo (2000),
respectivamente. As composi¢des normativas CIPW foram calculadas pelo programa MINPET 2.02 (Richard
1994), que segue as recomendacdes de Irvine & Baragar (1971) para o calculo do FeO e Fe,Os5 e os
resultados obtidos foram plotadas em diagramas ternarios. A escolha da composi¢cdo normativa baseou-se na
utilizacdo destas por Bordini (2003) para o Macigo de Potiragua, a qual apresentou uma boa correlagdo com
a composicao modal (Figs. III.1B e III.1C), e também por Paixdo & Oliveira (1998), para as rochas
anortositicas do Complexo Lagoa da Vaca, situado na borda oeste do Bloco Uaud. Quanto ao Macigo de
Potiragua, o diagrama de classificagdo apresentado por Bordini (2003) e reproduzido na figura III.1, esta de

acordo com as observagdes petrograficas das rochas deste macigo efetuadas neste trabalho.

Apesar de ja existirem dados de quimica mineral de todos os macigos gabro-anortositicos do Sul da Bahia,
foram feitas algumas analises no escopo da presente pesquisa com finalidades mais especificas. Assim como
foi ressaltado no primeiro paragrafo deste item, as mesmas justificativas ali apresentadas para as analises
petrograficas sdo validas também para as analises de quimica mineral. Estas analises ndo se propuseram a
extrair toda a gama de informagdes para as quais elas sdo utilizadas. Neste estudo, buscou-se adquirir dados
da composi¢cdo quimica de porfiroclastos de plagioclasio e matriz, e de graos de plagioclasio com e sem
aspectos deformacionais, com o objetivo de auxiliar na interpretagdo das microestruturas. Além disso, foi
importante conhecer as composi¢oes quimicas da biotita ¢ do anfibolio para os quais foram feitas analises
isotopicas Ar/Ar. Todas as andlises foram efetuadas em pontos cuidadosamente pré-selecionados para que os

objetivos fossem alcangados.

Para a obtencdo de dados da composi¢cdo quimica de minerais, foram selecionadas 5 amostras, sendo 3 do
Macigo do Rio Piau (CM25, CM28 e CM29) e 2 de Samaritana/Carapussé (CM09 e CM19), as quais foram
analisadas, preferencialmente, para plagiocldsio, piroxénio, anfibolio e biotita. Estas analises foram

realizadas no Laboratério de Tectonofisica da Universidade de Montpellier 1I, Franga, utilizando-se uma
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microssonda eletronica do tipo Cameca SX 100 com 5 espectrometros. As condigdes fisicas de operagdo
deste equipamento foram: 20 kV de tensdo, 15 nA de intensidade de corrente ¢ 50 wum de espessura do raio
incidente. Foram analisados os elementos SiO,, Al,O3, FeO, MgO, Ca0, TiO,, MnO, Na,O ¢ K,0, utilizando

silicatos naturais como padrdes. O tempo de analise para cada elemento foi de 10s.

Das 170 analises efetuadas, foram utilizadas apenas aquelas que se apresentavam dentro dos padrdes de
confiabilidade normalmente aceitos. Os resultados analiticos de todas as fases minerais investigadas,
extraidos da microssonda em termos do percentual em peso de seus 6xidos constituintes, foram langados,
inicialmente, no programa PASFORM (Bjerg et al.1995) para a obtencdo das formulas estruturais.
Posteriormente, para o célculo dos pardmetros quimicos de cada mineral e plotagem dos dados em
diagramas, foram utilizados os programas MINPET (Richard 1994), PYROXCAL (Yavuz 2001),
NEWAMPHICAL (Yavuz 1999) e BIOTHERM (Yavuz & Ozta 1997), para plagioclasio, piroxénios,
anfibolio e biotita, respectivamente. Os calculos para biotita e anfibolio foram feitos em base anidra. O
numero de oxigénios fixado para o calculo das férmulas estruturais estd referido em cada tabela ao longo

deste capitulo. A apresentagdo dos resultados das fases minerais analisadas sera feita por macico.

Para a localizacdo das amostras utilizadas para as analises petrograficas e de quimica mineral, foram
utilizados os mapas esquematicos existentes dos macicos de Rio Piau e Samaritana/Carapussé, elaborados
respectivamente por Cruz (1989) e Jesus (1997)/Macédo (2000). As coordenadas UTM das amostras
coletadas foram langadas no programa MINPET, tratadas no software Adobe Illustrator 7.0 e superpostas aos
mapas esquematicos existentes. As distor¢des entre os contornos dos macicos ¢ a localizacdo de fazendas e
pontos amostrados devem-se, provavelmente, as diferentes maneiras utilizadas para a marcacdo dos pontos.

Na presente pesquisa foi utilizado um GPS para a obtengdo destas coordenadas.

I11.2.2 - Maixo do R Piau

As rochas anortositicas do Macico do Rio Piau foram plotadas no diagrama de classificacdo de rochas
maficas de Streckeisen (1976). Como pelo diagrama PI-Ol-Px elas situaram-se sobre o lado PI-Px, foi
utilizado o diagrama Pl-Opx-Cpx para uma classificagdo mais precisa. Por este diagrama, as rochas
anortositicas foram classificadas como anortositos, leucogabros, leucogabronoritos e gabronoritos (Fig.
I11.2). Esta classificacdo ¢ normativa e foi obtida das analises quimicas de rocha total efetuadas por Cruz
(1989). Ela concorda, em grande parte, com a classificagdo modal daquele autor validando a sua utilizacdo
para o fim proposto. Vale ressaltar que a amostra menos diferenciada deste conjunto corresponde ao
gabronorito fino, para a qual Cruz (1989) sugere que seja uma borda resfriada deste macico. A localizacdo

das amostras analisadas para petrografia e quimica mineral neste trabalho encontra-se na figura II1.3.
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As analises de quimica mineral tiveram como objetivo a determinagdo da composi¢do quimica do
plagioclasio com aspectos deformacionais, do anfibdlio, principalmente para os quais foram feitas analises
isotopicas Ar/Ar, e dos piroxénios. Estes dados também permitiram a determinacdo da temperatura de

equilibrio do par anfibolio-plagioclésio através do geotermometro de Holland & Blundy (1994).
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Figura II1.2 - Diagrama de classificagdo das rochas maficas do Maci¢co do Rio Piau (Streckeisen
1976). A nomenclatura das rochas na legenda refere-se a classificagdo modal das rochas anortositicas,
segundo Cruz (1989).
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Figura II1.3 - Mapa esquematico do Macico do Rio Piau com a localizagdo das amostras utilizadas
para as analises petrograficas, isotopicas e de quimica mineral (modificado de Cruz 1989).
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I11.2.2.1 - Plagiolsio

O plagioclasio do Macigo do Rio Piau apresenta-se de diversas formas. A maior parte ¢ constituida de
cristais equidimensionais subédricos, tamanho médio de 12 mm, contatos retos a quase retos, ¢ geminacao
tipicamente magmatica, preferencialmente segundo a lei albita. Outra parte apresenta-se como cristais
equidimensionais, tamanho médio de 4 mm, sem geminacdo ¢ de contatos irregulares. Também existem
pequenos cristais com tamanho médio de 0,8 mm, com caracteristicas dos dois tipos de cristais descritos
acima. Ocasionalmente apresentam aspectos de deformagdo plastica incipiente, tais como geminacdo
mecanica em cunha nas bordas dos grdos, kinks e extingdo ondulante. Freqiientemente encontram-se
microfraturados, saussuritizados e com feigdes de ex-solucdo nas bordas, com a formacdo de albita,
pequenos cristais de quartzo intersticial devido a liberacdo da silica pela alteracdo dos minerais, ¢ de K-
feldspato. As pranchas III.1 e II1.2 mostram alguns aspectos texturais das rochas anortositicas do Maci¢o do

Rio Piau, bem como formas de apresentagao do plagioclasio acima citadas.

Os dados da composi¢do quimica dos graos de plagioclasio das amostras CM25, CM28 e CM29 encontram-
se nas tabelas Ill.1a e III.1b. O plagioclasio da amostra CM25, de composicdo Ansess Abaja3O0r199.1 3,
apresentou teores de CaO que variaram de 11,3 a 11,7% e de Na,O entre 4,5 e 4,8%. Na amostra CM28, de
composicao Ang;.76Aba3.3900104.11, 0s teores de CaO variaram de 12,2 a 15,4% e os de Na,O de 2,6 a 4,3%.
Para a CM29, a composigdo determinada foi Ang;.70Abs30.370106.08, com teores de CaO entre 3,3 e 4,4% e de
Na,O entre 12,4 ¢ 14,2%. Estes dados foram plotados no diagrama triangular OrAbAn e os gréos de
plagioclasio situaram-se nos campos da labradorita (CM25,28 ¢ 29) e da bitownita (CM28 e 29) (Fig. 11L.4).
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Figura II1.4 - Classificacdo do plagioclasio das rochas anortositicas do Macigo de Rio Piau segundo o
diagrama OrAbAn (Deer et al. 1963).
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Prancha III.1
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Pranh III.1 - Fotomicrografas dos asptos gerais das rohs anortosfias do Maico do R

Piau.

(@)

(b)

(c)

(d)

Aspecto geral de uma rocha anortositica mostrando a existéncia de niveis mais ricos em
determinados minerais (destacados em vermelho). A parte inferior direita da ldmina é dominada
por anfibdlio, a intermediaria por piroxénios (observar a presenga de um grande cristal no canto
inferior esquerdo da lamina), e a superior por plagioclasio. A presenca de cristais de anfibdlio e

piroxénio alinhados confere a rocha uma foliagdo incipiente. LAimina CM29 em luz plana.

Aspecto geral da mineralogia de uma rocha anortositica. Nesta amostra, os graos de plagioclasio
apresentam-se, preferencialmente, com formas equidimensionais, euédricos, com contatos retos a
quase retos e com geminagdo primaria segundo a lei albita. Estes graos apresentam-se limpidos,
sem indicios de deformacdo ou de alteragdo de baixa temperatura. Mesma lamina delgada de (a)

com nicois cruzados.

Visdo geral da mineralogia de uma rocha anortositica. Os grios de plagioclasio apresentam-se,
preferencialmente, subédricos, equidimensionais, ¢ de contatos irregulares, ¢ subordinadamente,
como cristais euédricos, de contatos retos e com geminagao primaria segundo a lei albita. Alguns
graos apresentam indicios de uma deformagdo plastica incipiente, tais como extingdo ondulante,
kinks e presenca de geminagao mecanica em cunha nas bordas. Observar a presenga de uma fratura
aberta na metade superior da lamina, que ndo desloca os minerais. Os grios de plagioclasio

apresentam alteragdes de baixa temperatura. Lamina CM25 com nicois cruzados.

Aspecto geral de uma rocha anortositica mostrando a forma de apresentacdo dos minerais. Na
borda direita da lamina observa-se a presenga de graos de anfibolio euédricos e limpidos. Os graos
de plagioclasio apresentam-se, preferencialmente, subédricos, equidimensionais, de contatos retos

e sem alteragdes de baixa temperatura. Limina CM28 com nicdis cruzados.
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Pranh II1.2 - Fotomicografas da mineralogia das rohs anortostias do Maigo do R Piau

fiidis ruados)

(2)

(b)

(©)

(d)

(e)

<)

Grao de plagioclasio com geminagdo albita magmatica, apresentando contatos retos € com pontos
triplices a 120°, indicando cristalizagdo em altas temperaturas. O grao de plagioclasio sem
geminagdo esta microfraturado e possui pequena inclusdo de anfibdlio euédrico. Lamina CM29-

64/40.

Graos de plagioclasio com limites retos e jungdes triplices a 120° indicando cristalizacdo em altas
temperaturas. O grdo cinza e sem geminagdo, localizado na por¢do inferior direita da lamina,
apresenta geminagdo em cunha que se estende da borda em dire¢do ao centro do grdo. Lamina
CM28-86/8.

Graos de plagioclasio com inclusdes de anfibolio euédricos. Lamina CM04-70/28.

Grao de plagioclasio com geminag@o primaria segundo a lei Carlsbad, com inclusdo de anfibolio

euédrico, e apresentando kink no plano da geminagdo. Lamina CM28-75/20.

Grao de plagioclasio com extingdo ondulante. Lamina CM25-70/30.

Graos de plagioclasio apresentando alteragdes de baixas temperaturas. Ladmina CM25-72/38.



46

1L°0 €l €Il 60 160 €0°1 €6°0 TL0 16°0 760 780 ve'l 760 10
9919 L619 1719 €79 €S%9 8¥19 0¥°29 8T°19 9%°19 T1'99 85%9 T0°8S 1296 uy
€9°LE 06°9¢ 9p°LE $8°9¢ 96‘ve 67 1€ L9°9¢ 00°8€ €9°LE 96°C¢ 09°v€ 790y LSTY qv
L000 110°0 110°0 600°0 600°0 10°0 600°0 L00°0 600°0 600°0 800°0 €10°0 600°0 . |
ILEO 65€0 99¢°0 €9€°0 6€€°0 LEEO Ss€0 69€°0 ILEO 12€°0 LEE0 S6£°0 810 BN
809°0 €09°0 009°0 €19°0 €€9°0 0€9°0 ¥09°0 $65°0 909°0 790 6790 7950 8750 B)
000°0 000°0 000°0 000°0 000°0 000°0 100°0 000°0 000°0 000°0 000°0 000°0 000°0 SN
000°0 000°0 000°0 000°0 000°0 0000 0000 000°0 000°0 000°0 100°0 000°0 000°0 Ul
L00°0 S00°0 L00°0 010°0 900°0 L00°0 800°0 #00°0 #00°0 S00°0 S00°0 900°0 L000 L |
000°0 100°0 000°0 000°0 0000 000°0 0000 000°0 000°0 100°0 000°0 000°0 000°0 i)
1191 819°1 SI9°1 L19°] SS9°1 €v9°l SE9°1 €19°1 TI9°1 999°1 791 695°1 78s°1 v
000°0 100°0 0000 000°0 100°0 0000 100°0 000°0 100°0 100°0 100°0 000°0 000°0 L
68€°C 68€°C 06€°C €8€°C 1S€T 79€°T 9LET L6ET 06€C e €9€°C 9€YT 8TH'C 1S

SOIUYSIXO0 § WA BPLISE( [RININIISI B[NULIQ]

€r1°001  TTO'00I  61¥°66 ST0°001 186°66 VLL 66 20966 885°66 8TL66 L6866 $68°66 r15°66 €TL°66 [e10L
8T1°0 €81°0 ¥81°0 €S1°0 8S1°0 691°0 LY1°0 611°0 vS1°0 651°0 vEL0 0€2°0 LST0 ()|
0€TY v60°'y 8Y1'y 9TI'Yy 868°¢ 0T8°¢ 920y €61y vICTY 1¥9°¢ 1€8°¢ 16v'y 19LY O%N
8€STI 0y Tl 96T°TI 9€9°TI 620°€l SY6'Cl €Iyl 9€TTI 89v°C1 9€Tcl 6Tl 609°11 80€°T1 oe)
000°0 0000 0000 000°0 0000 000°0 800°0 000°0 S00°0 000°0 000°0 000°0 000°0 03I
000°0 100°0 600°0 0000 0000 z10°0 000°0 000°0 800°0 000°0 L10°0 S00°0 000°0 OUIN
TLT0 vTIo v61°0 T8T0 €91°0 961°0 661°0 LOT0 001°0 vEL0 9Z1°0 zs1o 861°0 0
L000 €20°0 0000 000°0 €00°0 000°0 000°0 ¥00°0 000°0 S10°0 0000 000°0 €10°0 eL2le)
€€T°0¢ 0¥€0€ €60°0€ TLT0E L¥6°0€ 799°0€ 915°0€ 8€1°0€ 1Z1°0€ STI'1€E LYL0€E LEE6T L¥9°6T toUv
$00°0 S10°0 010°0 2000 020°0 2000 020°0 000°0 L10°0 L10°0 €20°0 2000 L00°0 OLL
0€8°CS T08°CS S8YTS ¥8S°TS €08°1¢S 896°1S €LTCS 16L°CS 1¥9°CS 0LS°IS SLOCS 889°¢€S T€9°¢cs 01
epIoq 0nudd epI0q epI0q onuad 01udd epI0q epI0q epI0q epI0q 01udd epIoq epIoq oedisog
0¢ 6l 91 9! €l Cl Il 01 6 L 9 S € ojuoq

8T-IND 8T-IND 8T-IND 8T-ND 8T-ND 8T-IND 8T-IND 8T-IND 8T-IND 8T-IND 8T-IND ST-ND ST-ND rIsowry

‘nerd ory op od1oejA op o1se[oorderd op seorunb sasieuyY - BT[] BOQRL



47

19°0 08°0 15°0 1€°0 010 790 09°0 00 050 1L°0 15°0 010 €0°1 10
€579 8569 ¥0°S9 LY*S9 6909 9809 vLT9 €LTL 1L 99°€9 90°TL vT9L 7979 uy
98°9¢ 79°6¢ Shye TTre 16°8€ T5°8¢ 99°9¢ L89T 88°LT €9°6€ €V°LT 9€°€T SE9¢ qv
900°0 800°0 $00°0 €00°0 #00°0 900°0 900°0 ¥00°0 S00°0 L000 S00°0 #00°0 010°0 . |
65€°0 S6T°0 6€€°0 €€€0 ¥8€°0 9LED ¥9€°0 997°0 8LT0 T5€°0 1LT°0 1€2°0 €5€°0 BN
609°0 €69°0 0¥9°0 LE90 6650 7650 €290 0TL0 vIL0 629°0 TILO vSL0 809°0 B)
000°0 000°0 100°0 000°0 000°0 100°0 000°0 000°0 000°0 000°0 100°0 000°0 000°0 SN
100°0 000°0 000°0 100°0 100°0 000°0 000°0 000°0 000°0 000°0 000°0 100°0 000°0 Ul
€00°0 110°0 110°0 z10°0 L00°0 900°0 L00°0 100°0 100°0 900°0 110°0 000°0 #00°0 L |
0000 000°0 000°0 000°0 000°0 100°0 0000 0000 000°0 000°0 0000 000°0 000°0 i)
819°1 969°1 059°1 L89°1 L19°] 1191 0€9°1 6€L1 LILT SP9°l YLl YLL' 619°1 v
100°0 000°0 100°0 100°0 000°0 100°0 000°0 0000 000°0 000°0 000°0 €00°0 000°0 L
68€°C €0€°C 0S€C STeET 98€C Y6€T 0LET 6ST°T YLTT 6S€C 9LTT 81CC 88€°C 1S

SOIUYSIXO0 § WIJ EPEBISE( [BININIISI B[NULIQ

rEE'66 TST001 S8€001 $8L°66 081°001 SLO001 768°66 911°001 06L°001 6€8°66 86€°001 8€T°001 206°66 [ej0L
S01°0 9€1°0 LS00 ¥50°0 8L0°0 I11°0 001°0 690°0 780°0 €11°0 L80°0 #90°0 8LI0 (0|
890t 05€°¢ 198°¢ 9LL'E v8EY S6T'y 1€y S10°¢ 991°¢ L66°C TLO'E 119°C v10'y O%eN
9L¥TI 8TTY1 00Z°€l ¥90°€l €9€°C1 LSTTI LOSTI €SLY1 12LY1 96Tl €9yl €TY'S1 Ses Tl oe)
0000 000°0 0200 $00°0 000°0 L10°0 0000 L000 000°0 000°0 010°0 000°0 000°0 O3IN
¥10°0 000°0 €00°0 120°0 S10°0 000°0 000°0 z10°0 000°0 0000 000°0 L10°0 800°0 OUNN
890°0 0110 ¥8T°0 61€°0 881°0 zs10 L8T°0 ¥10°0 40X0) vS1°0 16T°0 600°0 v01°0 04
¥00°0 €00°0 000°0 100°0 €10°0 9200 010°0 000°0 000°0 €00°0 €00°0 000°0 600°0 t0uD
vEI0€ 199°1¢€ 676°0€ vy IeE Treog 1€2°0€ 95¥°0€ $8€°TE €0T°CE TELOE 002°C€ 086°C¢ 1€€°0€ t0av
€20°0 000°0 810°0 €20°0 T1o'o 870°0 0000 0000 $00°0 000°0 200°0 T60°0 €10°0 oIL
Ty TS 759°0S €96°1¢S 8LO'TS S8LCS 856°CS 10T°CS S9s°6v 092°0S v16°1S 001°0S v6S‘8y 01LCS ‘01
epI0q epIoq epI0q 01udd epI0q 01udd epI0q epI0q epI0q 01Udd ogdisoq
S9 LS IS 14 Ly 8¢ €€ 6¢ 9¢ ST 14 €C IC ojyuoq

6T-IND 6T-IND 6T-IND 6T-IND 6T-IND 8T-IND 8T-IND 8T-IND 8T-IND 8T-ND 8T-IND 8T-IND 8T-IND  BAsowry

‘('7u09) ne1d ory op 01BN op orseoorded op seorwrnb sasieuy - T TII BPYRL



48

I11.2.2.2 - Piroxénios

Os piroxénios do Macigo do Rio Piau ocorrem freqiientemente como cristais euédricos a subédricos, repletos
de inclusdes e de aspecto magmatico. Ocorrem ainda como pequenos cristais recristalizados e poligonizados,
e como ex-solugdes. Freqlientemente estdo substituidos por anfibolio, biotita e clorita. Ndo apresentam

aspectos de deformacdo tais como encurvamento de clivagem (Pranchas I11.3a, I11.3b).
Os dados da composi¢do quimica dos piroxénios deste macico encontram-se na tabela II1.2. O
clinopiroxénio, de composi¢ao En,gWo41Fs30, apresenta os seguintes teores: FeO - 15,44%; MgO - 10,12%; ¢

CaO - 19,93%. Quando plotado no diagrama triangular WoEnFs, situou-se no campo da augita (Fig. I11.5).

Tabela I11.2 - Analises quimicas dos piroxénios do Maci¢o do Rio Piau.

Amostra CM29 CM29 CM29
Tipo do piroxénio Clinopiroxénio ortopiroxénio ortopiroxénio
Ponto 59 58 68
Posicio Borda borda borda
SiO, 50,468 49,189 49,685
TiO, 0,237 0,090 0,063
ALO; 1,753 0,699 0,642
Cr;0; 0,018 0,004 0,000
Fe,0; 2,664 2,118 1,345
FeO 15,438 35,209 34,624
MnO 0,351 0,848 0,868
MgO 10,116 12,275 12,953
CaO 19,935 0,712 0,670
Na,O 0,262 0,011 0,000
K,;O 0,001 0,002 0,010
Total 101,243 101,157 100,860

Foérmula estrutural baseada em 6 oxigénios

Si 1,925 1,949 1,963
Ti 0,007 0,003 0,002
Al 0,079 0,033 0,030
Cr 0,001 0,000 0,000
Fe" 0,007 0,063 0,040
Fe' 0,492 1,167 1,144
Mn 0,011 0,028 0,029
Mg 0,575 0,725 0,763
Ca 0,815 0,030 0,028
Na 0,019 0,001 0,000
K 0,000 0,000 0,001
Wo 4135 1,50 1,42
En 29,19 36,01 38,06

Fs 29,46 62,49 60,52




Prancha I11.3
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Prancha II1.3 - Fotomicrografias da mineralogia das rochas anortositicas do Macico do Rio Piau.

(a)

(b)

(©)

(d)

(e)

®

Graos de piroxénio recristalizados ao redor de um cristal de plagioclasio. Alguns grdos de
piroxénio estdo se desestabilizando para anfibolio e minerais opacos. Lamina CM25-70/30 em luz

plana.

Grao de piroxénio apresentando exsolugdo. O grao de plagioclasio em contato com este piroxénio

esta alterado para minerais de baixa temperaturas. Lamina CM25-78/35 com nicdis cruzados.

Graos de anfibolio euédrico, de coloragdo castanha, e associados com piroxénios. Lamina CM29-

68/7 em luz plana.

Anfibolio formado as custas da desestabilizagao do piroxénio. Ldmina CM29-87/9 em luz plana.

Cristal de anfibolio euédrico em contato com piroxénio e minerais opacos, sem apresentar

alteragoes. Lamina CM25-74/11 em luz plana.

Mesma fotomicrografia anterior com nicois cruzados.
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O ortopiroxénio, de composi¢do Enss3sWo;4.15Fss1.62, apresentou os seguintes teores: MgO - 12,27 a
12,95%; FeO - 34,62 a 35,21%; e Al,O; - 0,64 a 0,69. Quando plotados no diagrama triangular WoEnFs,

situou-se no campo da ferrosilita (Fig. 11L.5).

Wo
B Clinopiroxénio

A Ortopiroxénio

f Diopsidio I Hendenbergita \
b

Augita

/ Pigeonita \

En / Enstatita _“. Ferrosilita \ Fs

Figura IIL5 - Classificagdo dos piroxénios do Macigo de Rio Piau segundo o diagrama WoEnFs (Morimoto
et al. 1988).

I11.2.2.3 - Anfibélio

O anfibdlio do Macigo do Rio Piau ocorre nas seguintes formas: (i) como pequenos cristais euédricos, de
coloragdo castanha, incluso nos grdos de plagioclasio, sugerindo que é magmatico (Pranchas IIl.2a, II1.2¢,
I11.2d); (ii) como aglomerados de cristais euédricos, de coloracdo castanha (Pranchas I11.3c¢, I11.3e, II1.3f); e

(i1) como cristais metamorficos, sendo produtos de alteracdo do clinopiroxénio (Prancha II1.3d).

As analises na microssonda eletronica para este mineral foram feitas, preferencialmente, nas inclusdes dentro
dos grios de plagioclasio e nos demais cristais euédricos destas amostras. As composi¢des quimicas do
anfibolio deste macigo encontram-se na tabela I11.3. O anfibolio da CM28 apresenta teores de CaO variando
de 10,86 a 11,63%, MgO entre 6,58 € 9,03%, FeO de 19,66 a 22,07%, Al,0; de 12,06 a 13,40% e TiO, entre
1,04 e 2,79%. Os dados da composi¢cdo quimica da amostra CM29 mostraram teores de CaO de 10,33 a
11,05%, de MgO entre 10,33 e 11,05%, de FeO entre 20,29 e 20,82%, e de Al,0; entre 11,59 e 11,80%.

Quando plotados no diagrama de Leake et al. (1997) situaram-se no campo da ferropargasita (Fig. 111.6).
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1.00
Edenita Pargag[ta
s AMOSTRAS
% = CM28
m:l . £)
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0,00
8,00 Si 6,50 5,50

Figura I11.6 - Classificacdo dos anfibolios do Macico do Rio Piau segundo o diagrama de Leake et
al. (1997).

111.2.2.4 - Geotermometria

Visando estimar as condi¢gdes de temperatura de cristalizagdo do anfibolio do Macigo do Rio Piau, utilizou-
se o geotermOmetro anfibolio-plagioclasio (Hb-Pl) de Holland & Blundy (1994), o qual se baseia nas

seguintes reagdes de equilibrio:

edenita + 4 quartzo = tremolita + albita (termdmetro A)

edenita + albita = richterita + anortita (termometro B)

Segundo os autores supracitados, para rochas saturadas em silica ambos os termdémetros podem ser usados.

Como as rochas em estudo estdo dentro dessa categoria, optou-se apenas pelo termdmetro A, visto que este

apresentou melhores resultados.

A geotermometria Hb-P1 de Holland & Blundy (1994) foi realizada a partir das analises obtidas nos centros

dos pares ferropargasita-labradorita e ferropargasita-bitownita, ambos na amostra CM28. No par
ferropargasita-labradorita (anfibolio euédrico incluso no plagioclasio), a temperatura obtida foi de 868 +
40°C, enquanto que no par ferropargasita-bitownita, a temperatura encontrada foi de 874 + 40°C para um

intervalo de pressdo entre 5 e 10 kbar (Tab. 111.4).
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Tabela I11.4 - Dados de geotermometria obtidos pelo método Holland & Blubdy (1994) com
o par Hb-PI (hornblenda-plagioclasio), para pressdes estimadas entre 5 e 10 kbar.

Par Ferropargasita -labradorita | Ferropargasita-bitownita
T (ed-tr) °C 868 +40°C 874+ 40°C
X(ab) no plagioclasio 0,35 0,28

IIL1.2.3 - Macico de Samaritana/Carapussé

As rochas anortositicas do Macigo de Samaritana/Carapussé foram plotadas no diagrama de classificagdo de
rochas maficas de Streckeisen (1976) (Fig. 111.7). Como pelo diagrama PI-Ol-Px elas situaram-se sobre o
lado P1-Px, foi utilizado o diagrama P1-Opx-Cpx para uma classificagdo mais precisa. Por este diagrama, as
rochas anortositicas apresentaram um trend continuo de diferenciagdo de melagabro até anortosito. Elas
foram classificadas como melagabro, melagabronorito, gabronorito, leucogabronorito, leuconorito e
anortosito. Esta classifica¢do baseou-se na composi¢do normativa obtida das analises quimicas de rocha total
efetuadas por Jesus (1997)/Macédo (2000), e apresentou uma boa correspondéncia com as observagdes
petrograficas efetuadas nesta pesquisa, validando mais uma vez a sua utilizagdo para o fim proposto. A
localizagdo das amostras CM09 e CM19 utilizadas para os estudos petrograficos e de quimica mineral

encontra-se na figura I11.8.

As analises mineraloquimicas para este macico tiveram como principal objetivo a determinagdo das
composi¢des quimicas do plagioclasio nos seguintes tipos de grdos: porfiroclastos deformados e nao
deformados, matriz recristalizada com e sem aspectos deformacionais, grdos da matriz com e sem
geminagdo, subgrdos, gridos formados por nucleacdo e graos da matriz que adentram os porfiroclastos.
Também foram determinadas as composi¢des quimicas de anfibolio, piroxénios e biotita. Estes resultados
serdo utilizados no capitulo V para a interpretacdo das microestruturas do plagioclasio encontradas nestas
rochas. No capitulo V, as microestruturas do plagioclasio das rochas anortositicas do Macigo de
Samaritana/Carapussé e, conseqiientemente, os seus aspectos texturais, sdo mostrados em detalhe. Sendo
assim, para este macigo o leitor sera referido as pranchas existentes naquele capitulo, ndo s6 para o

plagioclasio, mas também para as demais fases minerais.
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Figura IIL.7 - Iagram a de classificacdo das rochs maficas do Macico de Samaritana/Carapussé,
segundo Streckisen (1976).
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Figura II1.8 - Mapa esquematico do Macigo de Samaritana/Carapussé (Cruz et al. 2000) com a
localizagdo das amostras utilizadas para os diersos obgtivs desta pesquisa.
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I11.2.3.1 - Plagioclasio

O plagioclasio do Macigo de Samaritana/Carapussé apresenta-se como porfiroclastos € como uma matriz
recristalizada (Pranchas V.1, V.2, V.3c, V.3d). Estes porfiroclastos apresentam aspectos deformacionais, tais
como geminac¢do mecanica (Pranchas V.3b, V.4c), & (Prancha V.4e), extingdo ondulante (Prancha V.5a),
lamelas de deformagdo (Prancha V.5b) e encurvamento de rede cristalina (Pranchas V.4f, V.6e, V.7a). A
determinacdo das composi¢des quimicas deste mineral foi feita em porfiroclastos ¢ graos da matriz, com e
sem aspectos deformacionais. Os dados da composi¢do quimica deste mineral encontram-se nas tabelas

II1.5a e I11.5b.

Os porfiroclastos apresentaram uma composi¢do de Ans;Abss4sOr44; € para os grdos da matriz a
composi¢cdo obtida foi Anss Abs7.430r1 5.1 9. Também foram analisados graos de plagioclasio menores do que
1 um pertencentes a um aglomerado de graos com tamanhos similares, que podem ter se formado por
nucleagdo (Pranchas V.7a, V.7b). Estes grios apresentaram uma composi¢do de Angp.c4Abs43901y 1.13. Estes
resultados foram plotados no diagrama triangular OrAbAn e o plagioclasio foi classificado como labradorita

(Fig. I1L.9).

Or

AMOSTRA

) M09
@ v

Oligoclasio

Labradogita ] .
Andesina ﬁ Bitopwnita Ywortt N
Al

Figura II1.9 - Classificacdo do plagioclasio do Macigo de Samaritana/Carapussé segundo o diagrama
OrAbAn (Deer et al. 1963).
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I11.2.3.2 - Piroxénios

Os piroxénios do Macico de Samaritana/Carapussé ocorrem freqiientemente na forma de gréos
recristalizados e poligonizados contornando os porfiroclastos de plagioclasio (Pranchas V.1, V.2, V.6e, V.9c,
V.9d). Eles também apresentam-se como cristais exsolvidos com mais de 2 mm (Pranchas V.4e, V.10c), que
provavelmente sao reliquias de piroxénios igneos. Associados aos grdos de piroxénio e formando
aglomerados de minerais maficos, encontram-se anfibdlio, biotita e minerais opacos, 0s quais apresentam-se
como produtos da desestabilizagdo dos piroxénios (Pranchas V.9¢c, V.9¢). Ocasionalmente esta fase mineral
exibe clivagem encurvada (Prancha V.10b). Os dados das analises quimicas dos grdos de clinopiroxénio

deste macico encontram-se na tabela I11.6 e dos graos de ortopiroxénio na tabela II1.7.

Os graos de clinopiroxénio apresentaram composi¢des de Enpg3;1Wo4.50Fs24.05, com teores de FeO que
variaram de 13,34 a 15,34%, de MgO entre 9,48 ¢ 10,58% e de CaO entre 19,65 e 22,26%. Quando plotados
no diagrama triangular WoEnFs situaram-se nos campos da augita, do diopsidio e na interface augita-

diopsidio (Fig. 111.10).

Os de ortopiroxénio, de composi¢ao Ens;.40Wo05.77Fss4.61, mostraram teores de Al,O; variando de 0,07 a
0,85%, de FeO entre 31,26 e 34,85% e de MgO entre 12,80 e 13,73%. Quando plotados no diagrama

triangular WoEnFs situaram-se nos campos da ferrosilita e da pigeonita.
Wo

B Clinopiroxénio
‘ Ortopiroxén io

/ Diopsidio ’ Hendenber gita \

Augita

Pigeonita

A
En Vi Enstatita | Mk  Ferrosilita AY Fs

Figura II1.10 - Classificacdo do piroxénio do Macico de Samaritana/Carapuss€, segundo o diagrama
WoEnFs (Morimoto et al. 1988).
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I11.2.3.3 - Anfibélio

Os grios de anfibolio sdo preferencialmente de coloragdo castanho-esverdeada e ocorrem principalmente
associados aos aglomerados de minerais maficos, podendo ser interpretados como produto da
desestabilizagdo dos piroxénios (Pranchas V.9c, V.9¢). O resultado da analise de quimica mineral para o
anfibolio deste macico encontra-se na tabela I111.8. Quando plotado no diagrama de Leake et al. (1997), ele

situou-se no campo da ferropargasita (Fig. II1.11).

Tabela IIL.8 - Analise quimica do anfibolio do Macigo de Samaritana/Carapussé.

Amostra CM19
Ponto 37
Posicao borda
SiO, 41,45
TiO, 1,75
AL O; 11,38
Cr,0; 0,11
FeO 21,80
MnO 0,16
MgO 7,45
CaO 11,72
Na,O 0,79
K,0 1,60
Total 98,10

Férmula estrutural baseada em 23 oxigénios

Si 6,33
Ti 0,20
Al 2,05
Cr 0,01
Fe® 0,34
Fe'? 2,44
Mn 0,02
Mg 1,70
Ca 1,92
Na 0,23
K 0,31
Al 1,67
ALY 0,37
(Na+K)A 0,54
(Ca+Na)B 1,92
(Na)B 0,00
(Ca)B 1,92

Mg/(Mg+Fe") 0,41
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Figura III.11 - Classificagdo do anfibolio do Macico de Samaritana/Carapussé, segundo Leake et
al. (1997).

I11.2.3.4 - Biotita

A biotita do Macigo de Samaritana/Carapussé ocorre, preferencialmente, na forma de pequenas palhetas
alongadas de coloragdo castanho clara contornando os porfiroclastos de plagioclasio (Pranchas V.10a, V.10b,
V.10d) e, subordinadamente, de coloracdo avermelhada associada aos aglomerados de minerais maficos
constituidos por piroxénios, anfibolio, biotita e minerais opacos. Quando associadas a estes aglomerados

maficos, a biotita apresenta-se sem forma definido, sendo nitidamente produto de desestabilizacdo destes

minerais (Prancha V.10e).

Os dados da composi¢do quimica da biotita deste macigo encontram-se na tabela II1.9. Os graos de biotita
apresentaram teores de TiO, variando de 4,92 a 5,66% (Ti = 0,575 a 0,663 a.p.f.u), de FeO entre 21,79 ¢
24,77%, e de MgO entre 7,86 € 9,71%, com Xy, variando entre 0,36 € 0,45.
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Tabela I11.9 - Analises quimicas da biotita do Macigo de Samaritana/Carapussé.

Amostra CMO09 CMO09 CMO09 CM19 CM19
Ponto 62 63 75 24 25
Posicao

SiO, 35,722 35,273 34,939 36,860 34,543
TiO, 5,376 5,459 4916 5,241 5,663
ALO; 14,348 14,261 14,191 14,920 14,178
Cr,0; 0,037 0,047 0,098 0,042 0,039
FeO 23,597 21,790 22,633 23,688 24,774
MnO 0,056 0,040 0,049 0,052 0,074
MgO 8,476 9,705 9,517 8,067 7,863
CaO 0,109 0,074 0,249 0,208 0,011
Na,O 0,038 0,035 0,035 0,089 0,008
K,O 9,185 9,298 8,775 9,217 9,458
Total 96,944 95,982 95,402 98,384 96,611

Férmula estrutural baseada em 22 oxigénios

Si 5,482 5,435 5,431 5,551 5,380
Ti 0,620 0,632 0,575 0,593 0,663
Al 2,595 2,590 2,600 2,648 2,602
Cr 0,004 0,006 0,012 0,005 0,005
Mn 0,007 0,005 0,006 0,007 0,010
Mg 1,939 2,229 2,205 1,811 1,825
Fe 3,028 2,807 2,942 2,983 3,226
Ca 0,018 0,012 0,041 0,034 0,002
Na 0,011 0,010 0,011 0,026 0,002
K 1,798 1,827 1,740 1,771 1,879
A" 2,518 2,565 2,569 2,449 2,620
A1V 0,077 0,025 0,031 0,199 (0,020)
Fe' 3,028 2,807 2,942 2,983 3,226
Fe/(Fe+Mg) 0,610 0,557 0,572 0,622 0,639
Xmg 0,39 0,45 0,44 0,36 0,37

I11.2.4 - Macico de Potiragua

No decorrer deste trabalho, ndo foram feitas analises petrograficas e microestruturais detalhadas deste
macigo, nem analises de quimica mineral. Por isto, as caracteristicas gerais das rochas anortositicas, assim
como dos seus minerais, serdo brevemente descritas ¢ em conjunto, com o objetivo de fornecer ao leitor uma
visao geral da textura e mineralogia destas rochas. Os dados petrograficos e de quimica mineral estdo

resumidos no item II1.1.3 deste capitulo. Para maiores detalhes, consultar Bordini (2003).
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O Macigo de Potiragua ¢ formado principalmente por anortositos e, subordinadamente, por leucogabros e
troctolitos. As rochas anortositicas deste macigo apresentam textura grossa, predominantemente do tipo
adcumulato, e estas texturas magmaticas acumulativas encontram-se preservadas (Prancha IIl.4). Estas
rochas sdo constituidas principalmente por plagioclasio, com percentuais que na maioria das amostras
analisadas ultrapassam 90%, se constituindo em verdadeiros anortositos. Além do plagioclasio, os minerais
primarios das rochas anortositicas do Macigo de Potiragua sao olivina, piroxénio, 6xidos de Fe-Ti e apatita.
O principal mineral varietal é a olivina, cuja propor¢do modal freqiientemente ¢ superior a 5%. Os anfibdlios
sdo, aparentemente, de origem secundaria, juntamente com outros minerais de alteracdo (biotita, clorita, mica

branca, epidoto, epidoto azul, glaucofano, etc).

As rochas anortositicas sdo constituidas por dois tipos de plagioclasio: um com formas tabulares e outro com
formas equidimensionais. Os graos tabulares apresentam-se euédricos a subédricos e geralmente estdo
geminados segundo a lei albita (Pranchas IIlI.5a, III.5b, III.5c). Apesar da predomindncia de cristais
tabulares, uma orientagdo preferencial de forma destas rochas ¢ incipiente ou inexistente. Os graos
equidimensionais sdo caracterizados por uma textura adcumulatica e apresentam-se geminados segundo as

leis albita e periclina (Pranchas II1.5d, III.5e, I11.5f).

A olivina apresenta-se freqlientemente alterada (Pranchas I11.6a, I11.6b, I11.6¢, I11.6e). Os piroxénios ocorrem
sempre em propor¢des menores do que a olivina, com clinopiroxénio predominando sobre o ortopiroxénio. O
anfibélio ocorre principalmente como borda de reagio nos minerais maficos. As vezes, ele substitui quase
que inteiramente os cristais de piroxénio, restando apenas um pequeno nucleo do mineral primario (Prancha
I11.6d). Localmente, ocorrem texturas coroniticas, com o desenvolvimento de anfibdlio as custas da olivina e

dos piroxénios.
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Prancha II1.4 - Fotomicrografias dos aspectos gerais das rochas anortositicas do Macico de

Potiragua (nicdis cruzados).

(@)

(b)

(©)

(d)

Aspecto geral de uma rocha anortositica mostrando grandes cristais tabulares de plagioclésio e
com geminagdo magmatica. A mineralogia mafica encontra-se alterada e apresenta-se dispersa

entre os cristais de plagioclasio. Lamina PO-04.

Visdo geral de uma rocha anortositica com grandes cristais tabulares de plagioclasio. Esta rocha
sofreu deformagao ruptil. Os cristais de plagioclasio sdo atravessados por fraturas que deslocam

porc¢des dos cristais. A rocha estd bastante alterada para minerais de baixa temperatura. Lamina

PO-08.

Visao geral de uma rocha anortositica mostrando cristais de plagioclasio com formas tabulares e
equidimensionais. As geminagdes do plagioclasio sdo magmaticas. A rocha esta atravessada por

fraturas preenchidas por minerais de baixa temperatura. Lamina PO-02.

Aspecto geral de uma rocha anortositica com predominéncia de cristais equidimensionais. As
geminagdes sdo magmaticas. Esta rocha nio apresenta deformagdo ruptil e as alteragdes de baixa
temperatura estdo restritas & mineralogia mafica que se encontra entre os cristais de plagioclasio.

Lamina PO-25.
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Prancha II1.5
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Prancha IIL5 - Fotomicrografias do plagioclasio das rochas anortositicas do Macico de Potiragua

(nicéis cruzados).

(a)

(b)

(©)

(d)

(e)

Q)

Cristal de plagioclasio com forma tabular e apresentando geminagdo magmatica segundo a lei
albita. Esta rocha sofreu deformacdo ruptil, conforme indicado pela presenga de fraturas que
deslocam as geminagdes do plagioclasio. As fraturas estdo preenchidas por minerais de baixa

temperatura. Lamina PO-08-72/18.

Graos de plagioclasio com geminagdo primaria segundo a lei albita. A deformagdo ruptil sofrida
por esta rocha ¢ atestada pela presenca de fraturas que deslocam a geminacdo. Minerais de

alteragdo preenchem as fraturas. Lamina PO-08-78/34.

Outro cristal de plagioclasio apresentando deformacdo essencialmente ruptil. Lamina PO-08-

79/20.

Cristais de plagioclasio equidimensionais mostrando contatos retos a quase retos. Estdo geminados
segundo a lei albita e apresentam-se repletos de inclusdes de minerais de alteragdo. Lamina PO-22-

68/8.

Cristais de plagioclasio com formas equidimensionais, apresentando contatos retos a quase retos e
com jungdes triplices a 120°, provavelmente indicando as elevadas temperaturas de formagdo deste
mineral. Observar a auséncia de deformagio de baixa temperatura nestes cristais. Lamina PO-25-

74/8.

Cristais de plagioclasio com formas equidimensionais e de contatos retos a quase retos. Nao foram
observadas alteragdes de baixa temperatura nos grdos de plagioclasio equidimensionais desta

amostra. Lamina PO-25-78/18.
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Prancha II1.6
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Prancha II1.6 - Fotomicrografias dos minerais maficos das rochas anortositicas do Macico de

Potiragua.

(a)  Aspecto geral da alteracdo da olivina. Lamina PO-02-74/28 em luz plana.

(b) Grao de olivina associado a outros minerais maficos ¢ a apatita. Lamina PO-04-66/25 em luz
plana.

(c) Associac¢do dos minerais maficos e apatita. Lamina PO-04-79/31 em luz plana.

(d) Formagdo de anfibdlio as custas da desestabilizagdo do piroxénio. Ldmina PO-22-81/24 em luz
plana.

(e) Cristal de olivina alterado. Lamina PO-25-76/27 com nicois cruzados.

®

Alteracao de mineral mafico. Lamina PO-20-80/18 em luz plana.



CAPITULO 1V
Geoquimica Isotopica Sm/Nd e Ar/Ar

IV.1 - Introducao

Os isotopos radiogénicos sdo utilizados em geologia ndo s6 para a determinagdo das idades das rochas e
minerais (geocronologia), mas também para o estudo petrogenético visando identificar os processos
geologicos e fontes de geracdes das rochas (geologia isotopica). Para isso, métodos como Rb/Sr, Sm/Nd,
K/Ar, U/Pb e Pb/Pb vém sendo utilizados tanto em rocha total como em minerais. Dentro do contexto deste
trabalho foram feitas duas tentativas para se obter dados geocronoldgicos e isotopicos dos macigos gabro-
anortositicos do Sul da Bahia, sendo uma pelo método Sm/Nd e outra pelo método Ar/Ar. Estes métodos sao
baseados na quantidade de isoétopos radioativos e seus derivados. Para tornar mais claro o que estd em

discussdo, serdo descritos brevemente alguns principios basicos envolvidos nestes métodos de datagao.

Na determinagdo da idade de um material usando a desintegracdo radioativa sdo necessarios os seguintes
requisitos principais:
1. a existéncia no material de um nuclideo radioativo 4 cuja quantidade inicial é conhecida;
2. onuclideo radioativo 4, por desintegragao, se transforme em outro nuclideo B a uma taxa conhecida /;
3. o sistema permaneca fechado com respeito aos nuclideos 4 ¢ B durante o tempo a ser considerado, ou

seja, que nao ocorram nem acréscimos nem perdas de material a partir do ambiente.

Conhecidas a quantidade inicial [4] de 4 e a quantidade atual [B] de B, (supondo que a quantidade inicial de
B ¢ nula), o tempo decorrido para formar B ¢ dado por:
! 3]
t=|=|ln|l+—=
2 [4]
Para todos nuclideos radioativos utilizados atualmente em datagdo, as propriedades relativas as taxas e
modos de desintegracdo sdo bem conhecidas. Estudos em fisica nuclear também indicam que a taxa de
desintegragdo ndo ¢ sensivel a fatores ambientais comuns. Assim, pode-se considerar o requisito numero 2

bem estabelecido.

Quanto aos requisitos 1 e 3, um conceito importante ¢ o de temperatura de fechamento. Os produtos de
desintegragdo ndo fazem parte do reticulo cristalino do material podendo difundir através dos so6lidos. As
taxas de difusdo sdo muito dependentes da temperatura. A temperatura de fechamento ¢ a temperatura do
material em que os produtos de desintegracdo sdo, supostamente, retidos inteiramente. A idade isotopica

seria medida a partir do tempo em que a temperatura do material ficou abaixo da temperatura de fechamento.
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Cada material ¢ cada sistema de datagdo possui uma temperatura de fechamento, que é determinada por
experimentos em laboratorio e pelos modelos matematicos para o fendmeno de difusdo. Os valores destas
temperaturas variam desde cerca de 800°C para U/Pb em zircdo até pouco mais que 100°C para K/Ar em
feldspatos alcalinos. A temperatura de fechamento também depende da taxa de resfriamento, sendo menores
para taxas de resfriamento lentas. A hipdtese nesta discussdo é que o "relogio radiométrico” é "zerado"
quando o material fica a uma temperatura maior do que a temperatura de fechamento. Por exemplo, no caso
da datagdo por K/Ar ou *Ar/*Ar, é usada a idéia de que acima da temperatura de fechamento todo argénio
escapa de dentro do material de forma que todo argdnio encontrado num cristal de uma rocha ¢ proveniente
da desintegracdo do **K. Um outro fator que pode interferir no zeramento do reldgio ¢ a possivel falta de
gradiente de concentracdo num dado sistema de forma que a difusdo de um determinado nuclideo ndo ocorra,
havendo sua retengdo mesmo a temperaturas maiores que a de fechamento. Outros fatores que podem alterar

a composicao isotopica de um sistema sdo a presenga de fluidos e deformagoes.

IV.2 - O método Sm/Nd

Do ponto de vista quimico, os elementos Samario (Sm) e Neodimio (Nd) pertencem ao grupo dos elementos
terras raras (ETR) ou lantanideos, formando ions com carga +3 e apresentando nimeros atdmicos proximos,
62 e 60, e raios idnicos parecidos, 1,04 A e 1,08 A, respectivamente. Isto implica em similaridade de
propriedades quimicas e tem uma conseqiiéncia geologica importante: ambos os elementos apresentam
mesma mobilidade nos diversos ambientes geologicos. Deste modo, embora suas quantidades originais
possam se modificar com o passar do tempo, suas razdes ndo se alteram. A razdo Sm/Nd, na escala de rocha
total, ndo varia significativamente durante processos crustais, como fusdo parcial, eventos metamorficos de
qualquer natureza, diagénese e alteracdes hidrotermais. A modificagdo mais significativa da razdo Sm/Nd
ocorreu no evento de diferenciagdo manto-crosta. O Nd ¢ mais leve que o Sm e, portanto, mais incompativel.
Assim um liquido resultante de fusdo parcial terd mais Nd que Sm e a razdo Sm/Nd serd menor que a razdo
inicial da fonte. Uma vez alojado na crosta, o0 magma e seus produtos dificilmente apresentardo modificacao
significativa nas razoes Sm/Nd, mesmo sendo afetados por metamorfismo, fusdes secundarias,

hidrotermalismo e intemperismo (Sato et al. 1995).

O Sm e o0 Nd, sendo elementos incompativeis como os demais elementos terras raras, entram facilmente nas
fases minerais mais tardias durante a cristalizagdo de um magma, aumentando durante a seqiiéncia de
cristalizacdo. Eles sdo encontrados em quase todas as rochas, em geral substituindo os elementos de ions
grandes, ocorrendo principalmente nos clinopiroxénios, anfibdlios, granadas, micas e feldspatos, os quais
constituem os minerais mais usados neste método. Rochas derivadas por fusdo do manto t€m razdes Sm/Nd

mais elevadas do que rochas geradas por fusdo de material crustal. Baixas razdes Sm/Nd indicam padrdes de
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enriquecimento em terras raras leves, enquanto altas razdes Sm/Nd indicam padrdes de deplecdo em terras
raras leves em relagdo aos pesados. Segundo DePaolo (1988), isto é importante porque o estudo dos is6topos
de Nd fornece informagdo sobre a quimica de todas os elementos terras raras nos reservatorios dos quais as

rochas sdo derivadas.

O método Sm/Nd baseia-se no decaimento do isdtopo radiogénico '*’Sm para '*Nd. Segundo DePaolo et al.
(1976), o método Sm/Nd permite obter datagdes por meio de diagramas isocrénicos em rocha total ou em
minerais, ou ainda por meio de idades modelos. As composi¢des isotopicas nos minerais e nas rochas podem
ser determinadas pelos métodos de diluigdo isotdpica ou espectrometria de massa. O principio das isdcronas
Sm/Nd em rocha total ¢ o mesmo daquele utilizado para o Rb/Sr, ou seja, quando o sistema inicia-se em
T=0, todos os minerais da rocha tém a mesma razio '*Nd/'*Nd e diferentes razdes 'Y’Sm/"*Nd. Com o
passar do tempo geologico, 2 medida que esta ultima razdo decresce, a primeira aumenta. O significado
geoldgico das idades isocronicas Sm/Nd ¢ similar ao significado das idades isocronicas Rb/Sr, ou seja, a

idade de cristalizag@o de rochas igneas e metamorficas (Sato et al. 1995).

Diferentes minerais de uma mesma rocha permitem a obtencdo de isdcronas minerais porque suas razdes
Sm/Nd sao distintas. E, sendo assim, a idade obtida deve ser interpretada como a época de cristalizagdo da
paragénese mineral datada. No caso de rochas igneas, a idade sera da cristalizacdo magmatica e, no caso de
rochas metamorficas, se a paragénese mineral datada for aquela gerada durante o episdédio metamorfico, a
idade obtida sera relativa a este evento, visto que o Sm e o Nd se redistribuem durante os processos de
recristalizagdo metamorfica. Portanto, ¢ muito importante identificar e analisar minerais com estes is6topos

gerados dentro de um mesmo evento (Sato et al. 1995).

No caso das idades modelos, seus calculos sio feitos conhecendo-se as razdes atuais '*'Sm/'*Nd e
"Nd/"**Nd da amostra. Em seguida, calcula-se a reta de regressdo até o intercepto com a curva de evolugdo
isotopica do Nd estabelecida para o manto superior, em fung¢do do tempo geoldgico. A justificativa para a

denominagdo “idades modelos” é devida a criagdo de modelos de evolugdo isotopica do Nd para explicar a

curva de evolugdo do manto, tendo em vista sua heterogeneidade.

Ao longo da historia da Terra, a continua extragdo de magmas por fusdo parcial do manto superior permitiu a
incorporagdo de elementos com raios idnicos grandes como o K, Rb, U, Th, Ba e os elementos terras raras na
crosta oceanica. Houve empobrecimento do manto superior nestes elementos, gerando-se um "manto
empobrecido" (DM- depleted mantle), em relacdo a um manto primordial uniforme, cuja razdo Sm/Nd ¢
igual a dos meteoritos condriticos (CHUR- chondritic uniform reservoir) (DePaolo 1988). Neste modelo
admite-se uma evolugdo uniforme para a razio '*Nd/'*Nd. Através de um pardmetro conhecido por €xg
(epsilon neodimio) pode-se ter uma idéia sobre a origem e o tempo de residéncia crustal do material

estudado, verificando se a razdo inicial '*Nd/'"**Nd ¢ maior ou menor do que o CHUR para determinada
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rocha em determinado tempo. Caso o material analisado apresente razdo Sm/Nd mais alta que o CHUR, com
€ndg positivo, podera ter sido originado do manto depletado. No caso de €yq negativo, infere-se uma origem na
crosta. O tempo de residéncia crustal sera tanto maior quanto mais negativo for €yq. Idades modelos (Tpy)
podem ser calculadas com base no modelo de evolu¢do acima descrito e interpretadas como o tempo de

residéncia crustal dos materiais que a compdem.

Com a compreensdo das caracteristicas ¢ do comportamento dos isotopos de Sm e Nd nos processos
geologicos, tanto no manto superior como na crosta continental, a sistematica Sm/Nd é uma importante
ferramenta ndo s6 para a datagao das rochas, mas também para os estudos de evolugdo crustal. Neste ultimo
caso, além da determinacdo dos grandes periodos de acres¢do continental, permite também a caracteriza¢ao
de diversos tipos de fontes (manto, crosta inferior e crosta superior) utilizando razdes isotopicas de varios
sistemas, dentre eles 143Nd/144Nd, 87Sr/86Sr, bem como graficos utilizando €, versus €nq. Este permite
estimar, a partir de seus respectivos epsilons, se a fonte que formou a rocha magmatica ¢ enriquecida ou

depletada.

IV.3 - O método Ar/Ar

O argoOnio (Ar) € um gas nobre e ndo se combina quimicamente no ambiente natural. Isto significa que a
maioria dos materiais geoldgicos ndo contém Ar original quando eles se formam. Ele constitui de 0,1 a 5%
da atmosfera atual da Terra e a pequena quantidade de Ar que pode ser incorporada em uma rocha ou
mineral durante a sua formag¢do vem inteiramente da atmosfera. Além disso, pequenas quantidades de Ar
atmosférico podem ser absorvidas na superficie do mineral durante o intemperismo ou mesmo durante a
amostragem. Em cada caso, o Ar nao radiogénico medido pode ser assumido como tendo a mesma razdo
“Ar/*°Ar da atmosfera, que é igual a 295,5. O Ar pode ser mobilizado para dentro ou para fora da rocha ou
mineral através de alteragdo e processos termais ¢ ele ndo pode ser fracionado significativamente na
natureza. Entretanto, **Ar é o produto do decaimento do *’K e, por isso, aumentara em quantidade com o
passar do tempo. A quantidade de *’Ar produzida em uma rocha ou mineral ao longo do tempo pode ser
determinada subtraindo a quantidade conhecida da que estd contida na atmosfera. Isto ¢ feito usando a

constante *’Ar/*°Ar do argdnio atmosférico (Dallmeyer 1979).

O método *Ar/*’Ar ¢ uma variagdo do método K-Ar e baseia-se no isétopo *°K que ¢ radioativo. Por isto,
serdo feitas algumas consideragdes sobre o elemento potassio (K) e o método K/Ar. Do ponto de vista
quimico, o K € um metal alcalino. Ele € o oitavo elemento mais abundante na Terra e € comum em muitas
rochas e minerais. A quantidade de K em uma rocha ou mineral ¢ variavel e proporcional a quantidade de

silica presente. Por conseguinte, rochas maficas freqiientemente contém menos K do que rochas acidas. O K
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pode ser mobilizado para dentro ou para fora de uma rocha através de processos de alteragdo. Devido ao seu
elevado peso atomico, o fracionamento dos diferentes is6topos de K ¢ insignificante. Entretanto, o is6topo
4 , . . . , . . o . n

9K ¢ radioativo e conseqiientemente terd a sua quantidade reduzida ao longo do tempo. Sio conhecidos trés

isotopos de potassio: YK =93,3%:; “ 'K =0,01%; e 'K = 6,70%.

O método de datagdo Ar/Ar assim como o K/Ar vem sendo aplicado com sucesso para muitos problemas
fundamentais das Ciéncias da Terra, dentre eles a calibragdo da escala do tempo da polaridade geomagnética,
calibragdo da escala do tempo paleontologico, calibragdo da evolugdo do homem, e numerosos estudos
tectonicos. Os primeiros resultados de datagdo Ar/Ar sobre materiais geoldgicos foram apresentados no
trabalho pioneiro de Merrihue & Turner (1966). Posteriormente, desenvolvimentos adicionais desta
metodologia efetuados por Mitchell (1968), Brereton (1970) e Turner (1971) avaliaram a interferéncia dos
isotopos de Ar derivadas do K e do Ca (**ArCa, *ArCa, e **ArK) e determinaram os respectivos fatores de

correcdo [isto é, (°Ar/’Ar)Ca, (PAr/*’Ar)Ca, e (*Ar/*’ Ar)K] (Turrin 2003).

A teoria e as técnicas utilizadas no método Ar/Ar sdo geralmente similares aquelas do método K/Ar. A
principal diferenca estd no fato de que na geocronologia Ar/Ar nenhuma analise quimica direta do K ¢
requerida. Ele é medido como uma fungio do *’Ar que ¢ produzido do *’K por ativagdo neutrdnica. Dai, para
a determinagio da idade, ¢ necessario somente a determinagdo da razio do *’Ar radiogénico para produzir o
9 Ar. Para obter a idade, utiliza- se a expressio:
OArPAr = (" - 1))

onde J é o fator de corregdo incorporando a razio isotopica do K, a meia-vida de formagdo do *’Ar e o fluxo
de néutrons durante a irradiacdo. Este método ¢ ideal para datar pequenas amostras tais como monocristais
de minerais. Além disso, ele ndo requer a determinagdo das concentragdes absolutas de K e Ar para calcular
uma idade aparente. Entretanto, a principal vantagem do método Ar/Ar sobre o K/Ar é a habilidade das
amostras serem aquecidas gradualmente, em temperaturas cada vez mais altas, até que a amostra seja fundida

e as idades calculadas em cada etapa (Dallmeyer 1979).

Um cristal pode conter Ar de vérias fontes. Além do *°Ar derivado do “°K, ele tanto pode entrar como sair
pela rede cristalina ao longo de microfraturas que estdo presentes praticamente em todos os cristais. Este
argdnio que penetra um cristal, pode ter uma composicdo isotopica atmosférica ou pode conter “°Ar
radiogénico se o cristal for embebido em uma solug¢do rica em potassio, tal como um fluido hidrotermal.
Para detectar e avaliar este fenomeno foi desenvolvida uma técnica na qual o Ar adicional pode ser removido
pelo aquecimento gradual do grao. Esta técnica, que vem sendo muito utilizada atualmente para a obtengao
de dados isotdpicos Ar/Ar, € denominada de aquecimento gradual ou aquecimento por etapas (step heating) e
consiste na remoc¢ao do Ar adicional por um aquecimento gradual do grdo. A descricdo detalhada desta
técnica encontra-se em Ruffet et al. (1991). Ela permite analisar possiveis problemas de perda de argonio e

um possivel problema desta técnica é a necessidade de calibragdo por uma amostra de "idade conhecida". Por
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esta técnica, a amostra ¢ aquecida em etapas de aumento de temperatura de extragdo de laboratorio
crescentes, até que todo o argdnio seja liberado. O argdnio liberado em cada etapa é medido para calcular a
“idade da etapa” (step age) com um erro analitico associado. No final da série de experimentos, as idades
das etapas (+ 1 o de erro) sdo plotadas contra a quantidade cumulativa de *Ar liberado (%°°Ar). A figura
resultante é chamada de espectro de idade. Esta proposi¢do € projetada para verificar o gas liberado dos
locais de aumento da retentividade do argénio. Quando um numero razoavel de etapas consecutivas,
carregando uma quantidade substancial do Ar total liberado, da a mesma idade, o valor médio resultante tem
um significado geoldgico. Para rochas igneas ndo metamorfisadas, o ultimo normalmente representaria a

idade de cristalizagdo.

IV.4 - Dados isotopicos e geocronoldgicos anteriores

Os dados geocronoldgicos e isotopicos dos macigos gabro-anortositicos do Sul da Bahia s3o muito escassos
devido, principalmente, a monotonia mineral apresentada por estas rochas e pela auséncia/escassez de
minerais que fornecam idades de cristalizagdo confiaveis, tais como zircdo e monazita. Os dados

geocronologicos e isotopicos destes macigos existentes até o momento serdo fornecidos a seguir.

Para o Macigo do Rio Piau, foram feitas tentativas de datacdo pelos métodos Rb/Sr e Sm/Nd em rocha total,
dentro do contexto da tese de doutorado de Cruz (1989). O método Rb/Sr ndo permitiu definir uma isdcrona.
Quanto ao método Sm/Nd, este definiu uma isdcrona a 2,924+0,40 Ga, com uma razdo inicial de Nd/"Nd
de 0,508770+0,00045 (Vignol 1987). Posteriormente, estes dados foram contestados por Cruz & Sabaté
(1995), com base em estudos estruturais deste macico ¢ dos seus contextos regionais. Estes mesmos autores
relacionaram o processo intrusivo destas rochas ao ciclo Transamazonico (~ 2,0 Ga), pelo menos para as

intrusdes de afinidade quimica toleiitica.

Para o Macico de Potiragua, foram obtidos dados isotdopicos Sm/Nd em rocha total de duas amostras de
rochas anortositicas ¢ de uma amostra de um dique de diabasio (Bordini ef al. 2001b). As razdes '*Nd/"**Nd
medidas produziram valores de eyy(0) variando de -9,0 (anortosito) a -7,2 (dolerito), e idades Tpy de 1,36 Ga
e 1,22 Ga, respectivamente (Tabela I'V.1). Para as rochas alcalinas em contato com as rochas anortositicas do
Macigo de Potiragud, Corréa Gomes (2000) obteve idades Tpy entre 1,35 e 1,37 Ga e eng (0) que variaram de

-3,14 a-12,37 (Tab. IV.2).
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Tabela IV.1 - Razdes isotopicas, idades modelos Tpy e valores de epsilon Nd atual e no tempo de
cristalizacdo, das rochas anortositicas e diques de Potiragua (Bordini ef al. 2001Db).

Amostra Tipo Sm (ppm) Nd (ppm) "'Sm/'"*Nd '“Nd/'"*Nd Tpy (Ma) ena(0) ena(732)

POT-01  Anortosito 88,62 44,92 0,1166 0,512173 1.359 -9,07 -1,53
POT-02  Anortosito 77,86 41,31 0,1166 0,512164 1.364 -9,25 -1,65
POT-03  Dique 66,87 35,67 0,1170 0,512270 1.224 -7,18 0,32

Tabela IV.2 - Idades modelos Tpy e valores de epsilon Nd Tpy, no tempo de cristalizagdo e atual, das
rochas alcalinas em contato com as rochas anortositicas de Potiragua (Corréa Gomes 2000). Os dados dos
sienitos foram obtidos em Bordini (2003).

Amostra Tipo Tpm (Ma) exda (Tom) ena (0,7) ena (0)
ZCI-25 Sienito 1.352 - -2,99 -12,37
ZCI-064 Sienito 1.371 - 1,13 -3,14
ZCI-1-2.4 Dique mafico alcalino 986 5,79 2,74 -6,91
ZCI-1-3.1 Dique mafico alcalino 934 5,92 3,28 -4,70
ZCI-1-6.6 Dique félsico alcalino 1.026 5,69 1,99 -8,00
ZCI-1-6.4 Dique félsico alcalino 1.157 5,36 0,54 -8,29
ZCI-1-023 Dique ilmenita-sienitico 1.414 4,76 -2,19 -9,97
ZCI-1-7.1 Dique félsico alcalino 1.115 5,46 0,46 -9,73

Bordini (2003) comparou as razdes isotopicas e idades Tpy das rochas anortositicas e alcalinas de Potiragua
e inferiu que estas rochas foram extraidas contemporaneamente de uma fonte com as mesmas caracteristicas
isotopicas. Como as relagdes de campo, as razdes isotdpicas e¢ os dados geoquimicos apontam para uma
origem comum das rochas anortositicas, diques de diabasio e rochas sieniticas, este autor sugeriu uma idade
de cristalizagcdo de 732 Ma para as rochas anortositicas de Potiragua. Quanto aos valores negativos de &xg,
Bordini interpretou de trés maneiras diferentes: (i) rochas derivadas de fusdo parcial da crosta; (ii) rochas
contaminadas por material crustal mais antigo; e (iii) rochas originadas de uma fonte mantélica enriquecida.
Entretanto, quando os valores de eyg foram calculados para o tempo de cristalizagdo das rochas anortositicas
de Potiragua (732 Ma), os valores sdo proximos de zero ou levemente negativos (Tab. IV.1). Isto sugere que
estas rochas podem ter sido originadas no manto e que suas composi¢cdes ndo foram extensivamente

modificadas por fenomenos de contaminagao crustal (Bordini 2003).

Quanto aos macigos de Rio Piau e Samaritana/Carapussé, Bordini (2003) associa as caracteristicas
geoquimicas dos macigos anortositicos transamazonicos com a idade Tpy inferida de 2,2 Ga, e assinala que
elas sdo consistentes com uma origem e evolucdo a partir de um magma parental mantélico, de natureza
toleiitica, pré-datando e acompanhando o Ciclo Orogénico Paleoproterozoico. Para estes macigos foi
proposto um cenario tecténico colisional com a producdo de macicos anortositicos, intrusdes e diques

maficos-ultramaficos, metamorfismo de facies granulito e geragdo de granitoides.
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IV.5 - Dados isotopicos obtidos pelo método Sm/Nd

IV.5.1 - Selecao das amostras e metodologia

Para a obtengdo de dados isotopicos dos macigos gabro-anortositicos do Sul da Bahia, através do método
Sm/Nd em rocha total, foram selecionadas 10 amostras de rochas anortositicas, sendo 3 do Maci¢o do Rio
Piau, 5 de Samaritana/Carapussé e 2 de Potiragua. As amostras escolhidas foram as que apresentaram as
maiores variagdes nas razdes Sm/Nd em cada macigo, com base nas analises quimicas em rocha total
efetuadas por Cruz (1989), Jesus (1997)/Macédo (2000) e Bordini (2003), respectivamente. Durante a
primeira campanha de campo, procedeu-se a coleta das amostras selecionadas nos mesmos pontos dos
autores acima citados. As localizagdes das amostras analisadas encontram-se nas figuras II1.3 para o Macigo
do Rio Piau e III.8 para o Macico de Samaritana/Carapussé. A correspondéncia entre os numeros das
amostras dos autores acima citados e as desta pesquisa, bem como as coordenadas em UTM, encontram-se

na tabela IV.3.

Tabela IV.3 - Coordenadas em UTM e referencial geografico das amostras das rochas anortositicas dos
macigos de Rio Piau, Samaritana/Carapussé e Potiragua analisadas pelo método Sm/Nd em rocha total.

N° de N° de
campo campo Rocha Macico Latitude Longitude Referéncia geogrifica
anterior atual
CM-26 Anortosito Rio Piau 8508681 440792 Faz. Santa Barbara (FSB)
CM-29 Gabro fino Rio Piau 8508951 441071 FSB - borda resfriada
CM-32 Gabronorito  Rio Piau 8509213 441443 Faz. Bom Jesus

CAM-128  Anortosito Samaritana/Carapussé 8483065 43
G-2937 Anortosito Samaritana/Carapussé 8483065 43
ML-28B CM-18 Anortosito Samaritana/Carapussé 8483071 430152 Curva do Riacho Seco

CM-21 Gabro fino Samaritana/Carapussé 8483007 430168 Contato gabro/anortosito
ML-34B CM-23 Anortosito Samaritana/Carapussé 8482169 431512 Faz. Samaritana-drenagem

RMB-2A  Anortosito Potiragua 8293935 429283
RMB-12 A troctolitico Potiragua 8293935 429283

Para as analises isotopicas Sm/Nd em rocha total, foram enviadas pequenos pedacos das amostras para o
Centro de Pesquisas Geocronologicas do Instituto de Geociéncias da Universidade de Sdo Paulo - CPGeo-
USP, que foram analisadas no espectrometro de massa VG 354 Micromass automatizado com multicoletores.
Os procedimentos analiticos foram executados pela equipe do CPGeo-USP sob a coordenagdo do Prof. Dr.
Colombo César Gaeta Tassinari e a descricdo completa destes procedimentos encontra-se em Sato et al.

(1995).
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IV.5.2 - Resultados obtidos

As amostras analisadas pela sistematica Sm/Nd apresentaram as seguintes variagdes nas razdes '*’Sm/"**Nd:
de 0,1570 a 0,2185 para Rio Piau; de 0,1344 a 0,1842 para Samaritana/Carapuss€; ¢ de 0,1176 a 0,1187 para
Potiragua. Quanto as razdes '“Nd/'**Nd, os valores encontrados variaram da seguinte forma: de 0,511595 a
0,512158 para Rio Piau; de 0,511272 a 0,512073 para Samaritana/Carapuss€; ¢ de 0,512183 a 0,512185 para
Potiragua (Tab. IV .4).

Tabela 1V.4 - Dados Sm/Nd em rocha total das rochas anortositicas dos macicos de Rio Piau,
Samaritana/Carapussé e Potiragua.

N° de campo Macico Sm (ppm) Nd (ppm) “ISm/'"Nd  Erro  '“Nd/'"“Nd  Erro

CM-26 Rio Piau 2,833 10,914 0,1570 0,0005  0,511619 0,000011
CM-29 Rio Piau 4,703 16,473 0,1726 0,0006  0,512158 0,000010
CM-32 Rio Piau 1,446 4,002 0,2185 0,0008  0,511595 0,000011
CAM-128 Carapussé 1,394 6,273 0,1344 0,0005  0,511329 0,000014
G-2937 Carapussé 1,501 6,635 0,1368 0,0005  0,511334 0,000012
CM-18 Samaritana 2,327 9,018 0,1561 0,0005  0,511702  0,000011
CM-21 Samaritana 0,797 2,616 0,1842 0,0007  0,512073  0,000013
CM-23 Samaritana 3,182 13,924 0,1382 0,0005  0,511272  0,000011
RMB-2A Potiragua 3,617 18,422 0,1187 0,0004  0,512183  0,000010
RMB-12 Potiragua 6,535 33,614 0,1176 0,0004 0,512185 0,000010

As idades modelos Tpy calculadas para os macigos em estudo encontram-se na tabela IV.5. Elas resultaram
em dois conjuntos distintos de dados: um com idades modelos entre 3.366,7 ¢ 4.016,4 Ma e outro com idades
modelos entre 1.359,0 ¢ 1.378,8 Ma. Este primeiro conjunto refere-se aos maci¢os de Rio Piau e
Samaritana/Carapussé, os quais apresentaram idades modelos arqueanas. Quanto ao Macigo de Potiragua,

este apresentou idades modelos mesoproterozoicas.

Tabela IV.5 - Idades modelos Tpy (Ma) e dados de €ngrpm) para os macicos de Rio Piau,
Samaritana/Carapussé e Potiragua.

N° Campo Macico Tpm (Ma) ENd (TDVL
CM-26 Rio Piau 4016,4 0,48
CM-29 Rio Piau 3427,1 1,15
CM-32 Rio Piau - -
CAM-128 Carapussé 3366,7 1,22
G-2937 Carapussé 3468,8 1,09
CM-18 Samaritana 3683,8 0,83
CM-21 Samaritana - -
CM-23 Samaritana 3683,2 0,83
RBM-2A Potiragua 1378,8 483

RBM-12 Potiragua 1359,0 4,88
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Os &ng obtidos na idade modelo (Tpy) foram todos positivos e variaram de 0,48 a 1,22 para os macicos do
primeiro conjunto e de 4,83 a 4,88 para o Macico de Potiragua. Estas idades modelos podem ser
interpretadas como o tempo de extragdo do magma do manto. Os valores positivos de €yq na idade Tpy para
todos 0s macicos sugerem que 0s magmas que geraram estas rochas nio estavam contaminados por material

crustal na época da sua extragdo.

Devido a auséncia de idades de cristalizagdo para os macigos do primeiro conjunto, foram feitas simula¢des
para os calculos dos €xg em diversas idades com base no contexto geoldgico desta regido Sul do Estado da

Bahia.

Tabela IV.6 - Dados de epsilon Nd (g€nq) em diversos periodos de tempo para os macicos de Rio
Piau, Samaritana/Carapussé e Potiragud: €xq) = hoje; €ngrom) = na extragdo do magma do manto;
Enaery = a 2,6 Ga; Exgmz) = a 2,0 Ga; e Engers) = a 1900,0 Ma para Rio Piau e Samaritana/Carapussé
e a 730,0 Ma para Potiragua.

N° Campo Macico T (Ga) gy, an T2 (Ga) gy ay s (Ga) Ena (13) Exna 0)
CM-26 Rio Piau 2,6 -6,70 2,0 -9,75 1,9 -10,25 -19,88
CM-29 Rio Piau 2,6 -1,39 2,0 -3,23 1,9 -3,54 -9,37
CM-32 Rio Piau 2,6 -27,57 2,0 -25,90 1,9 -25,62 -20,34

CAM-128 Carapussé 2,6 -4,87 2,0 -9,64 1,9 -10,43 -25,53
G-2937 Carapussé 2,6 -5,55 2,0 -10,14 1,9 -10,90 -25,43
CM-18 Samaritana 2,6 -4,79 2,0 -7,90 1,9 -8,41 -18,27
CM-21 Samaritana 2,6 -6,87 2,0 -7,83 1,9 -7,99 -11,02
CM-23 Samaritana 2,6 -7,25 2,0 -11,73 1,9 -12,47 -26,65

RBM-2A Potiragua - - - - 0,73 -1,62 -8,88
RBM-12 Potiragua - - - - 0,73 -1,47 -8,84

IV.6 - Dados isotopicos obtidos pelo método Ar/Ar

IV.6.1 - Selecao das amostras e metodologia

Para a obtencdo de dados geocronoldgicos pelo método Ar/Ar nos macigos gabro-anortositicos do Sul da
Bahia foram escolhidos os macicos do Rio Piau e de Samaritana/Carapussé. O Maci¢o do Rio Piau foi
datado através de cristais de anfibolio de composi¢do pargasitica da amostra CM29, cuja localizagao
encontra-se na figura II1.3 e analises quimicas nas tabelas I11.4a e I11.4b. O Macico de Samaritana/Carapussé
foi datado através de cristais de biotita rica em Ti e de composicao siderofilitica da amostra CMOS, cuja
localizagdo encontra-se na figura III.8. A escolha destes minerais e das amostras baseou-se em critérios

texturais provenientes das observacdes petrograficas efetuadas no decorrer desta pesquisa, durante o
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Doutorado-Sanduiche na Université de Montpellier 11. Os anfibdlios apresentavam-se euédricos a subédricos,
de coloragdo castanha, com aspecto magmatico, e estavam concentrados, preferencialmente, em uma camada
rica neste mineral (Pranchas IIl.1a, III.1b, II1.3¢c, III.3e, II1.3f). As biotitas apresentavam-se na forma de
palhetas de coloracdo castanha e com tamanhos homogéneos (Pranchas V.10a, V.10b, V.10d). As amostras
selecionadas foram cortadas e britadas nas dependéncias do Laboratorio de Tectonofisica daquela
Universidade. Vale ressaltar que, da amostra CM29, foi utilizada apenas a camada rica em anfibolio. Os
concentrados obtidos das amostras ficaram sob a responsabilidade do Prof. Dr. Renaud Caby, que se
encarregou de envia-los a Université de Nice Sophia-Antipolis, em Nice, Franga, para posterior irradiagdo e

obtengdo dos dados.

Os monocristais de anfibolio e biotita que seriam usados nos experimentos foram retirados da fragdo de 0,25
a 0,8 mm dos concentrados das amostras, através de uma sele¢do manual feita sob um microscopio
binocular. Os monocristais selecionados foram envolvidos em uma folha metalica de Al formando pequenos
pacotes (11 x 11 mm) que foram empilhados dentro da qual pacotes de monitores de fluxo foram inseridos a
cada 10 amostras (Corsini et al. 2004). Para a hornblenda, a amostra padrao utilizada como monitor de fluxo

foi a Hb 3gr, cuja idade ¢ de 1072 Ma (Roddick 1983).

As amostras foram irradiadas no reator nuclear da McMaster University em Hamilton, Canadd. Os dados
isotopicos Ar/Ar foram obtidos pela utilizagdo do procedimento de aquecimento por etapas que aquece a
amostra em etapas por periodos fixos de tempo (geralmente 1 hora). Este procedimento foi efetuado em uma
sonda i0nica a laser com argdnio continuo Coherent Innova 70-4, em linha com um espectrometro de massa
VG 3600, que trabalha com um sistema detector Daly. Com uma precisdo analitica estimada (£ ), os dados
sdo corrigidos para os brancos da extragdo e purificagdo do sistema laser, para as interferéncias das reagoes
de néutrons com Ca e K, discriminagdo de massa e contaminagdo do argdénio atmosférico. Cada aquecimento
a laser durava 3 minutos, sendo 1 minuto para o aquecimento ¢ 2 minutos para a limpeza do gas liberado,
antes da introducdo do gas no espectrometro de massa. O tamanho do feixe do laser era pelo menos duas
vezes maior do que o tamanho da amostra com o objetivo de obter uma temperatura homogénea sobre todo o
grao. A temperatura ndo era conhecida mas sua homogeneidade foi controlada pela observagdo do mineral
aquecido com um microscopio binocular acoplado com uma camera de video. A fusdo do mineral foi

acompanhada através do foco do ponto do laser.

O aquecimento de um mineral aumenta as taxas de difusdo. Para o Ar, as taxas de difus@o sdo muito rapidas
para que se possa analisar a composicao isotopica do Ar liberado das bordas do cristal durante o aquecimento
e a temperaturas relativamente baixas. A medida que a temperatura aumenta, vai sendo liberado o Ar que
esta mais perto do centro do cristal, até o seu esgotamento total. As mudancas nas razdes isotopicas, e por

conseguinte as “idades”, podem ser medidas como uma fun¢ao da fracdo do Ar total liberado.
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IV.6.2 - Resultados obtidos

Os dados analiticos Ar/Ar obtidos no decorrer desta tese para o Maci¢o do Rio Piau encontram-se na tabela

IV.7 e eles estdo representados no diagrama denominado de espectro de idade ou idade plato na figura IV.1.

Tabela IV.7 - Dados analiticos Ar/Ar do anfibdlio da amostra CM29 do Macigo do Rio Piau.

Degrau n° PAr atm (%) PAr(%) AP Ar DArE P Ar Idade (Ma) Erro (Ma)

1 4,715 0,02 15,610 3221,119 7293336  + 303,501
2 0,000 0,01 8,984 646,032 4516,827 + 555,879
3 1,697 0,04 8,799 520,631 4162,687  + 137,265
4 1,499 1,12 5,884 448,018 3920,567  + 10,490
5 0,701 3,55 5,484 129,478 2126,498  + 6,299
6 0,321 8,77 5,524 119,171 2024222+ 3,497
7 0,212 11,05 5,549 119,419 2026,757  + 3,470
8 0,135 12,78 5,568 118,308 2015,394  + 3,264
9 0,061 15,29 5,574 118,485 2017,207  + 2,903
10 0,233 15,28 5,609 120,006 2032,731  + 2,801
11 0,205 14,84 5,570 118,678 2019,185  + 3,255
12 0,241 5,44 5,550 117,978 2011,996  + 4,364
13 0,000 0,24 5,732 120,421 2036,943  + 41,445
14 0,000 0,12 6,103 123,703 2069,904  + 82,536

Fusio 0,009 11,44 6,139 120,092 2033,6 + 3,134

Idade integrada 2023 + 4

Parametros Erro

(*Ar*/* Ar)Mon 46,72 0,2

Idade Mon 1072 0,01

(°Ar/’Ar)Ca 0,000279 3

(°Ar’Ar)Ca 0,0007 4

(*Ar/’Ar)K 0,029 3

PAr/°Ar atm 288 1

J 0,017371543

As andlises nos cristais de anfibolio do Macigo do Rio Piau definiram uma idade platé de 2023+4 Ma
(Corsini et al. 2004) (Fig. IV.1). O espectro de idade determinado por aquecimento em etapas para este
mineral é relativamente plano, foi obtido com 14 etapas de aquecimento e esta pouco perturbado. A idade
platd obtida com 88,56% do Ar liberado ¢ considerada como uma boa idade e sugere que ela é confiavel
(Wang & Lu 2000). A razio inicial “’Ar/*°Ar para esta amostra foi de 288 ¢ ¢ consistente o valor de 295,5 da

atmosfera moderna.

Como esta amostra encontra-se na borda deste macigo, a idade anormalmente alta para a primeira por¢do de
Ar liberado pode refletir os niveis mais altos de potassio das rochas granuliticas encaixantes, o que permitiu

uma difusdo do Ar liberado das rochas granuliticas para as bordas do anfibolio. A idade platé concordante
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mostrada pelo espectro de idade pouco perturbado, provavelmente indica um evento tectonotermal que deve

representar a colisdo Paleoproterozdica que ocorreu nesta regido do Sul da Bahia.
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Figura IV.1 - Diagrama Ar/Ar com um platé em 2023 + 4 Ma para o anfibdlio da amostra
CM29 do Macico do Rio Piau.

Para o Macico de Samaritana/Carapussé€, os dados analiticos Ar/Ar obtidos nesta tese encontram-se na tabela

IV.8 e eles estdo representados no diagrama de espectro de idade na figura [V.2.
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Figura IV.2- Diagrama Ar/Ar com um platd em 1957 £ 4 Ma para a biotita da amostra CMO08
do Macigo de Samaritana/Carapusseé.
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Tabela IV.8 - Dados analiticos Ar/Ar da biotita da amostra CM08 do Maci¢o de Samaritana/Carapusseé.

Degorau n° OAr atm (%) PAr(%a) YAr/P Ar OAr=SAr Idade (Ma) Erro (Ma)

1 11,792 0,50 0,263 25,010 650,902 + 17,624
2 10,405 0,90 0,048 90,113 1699,651 + 9,284
3 2,098 1,14 0,080 106,905 1893,931 + 7,943
4 1,622 0,44 0,000 110,983 1938,126 + 17,044
5 1,222 0,47 0,058 112,260 1951,736 + 9,859
6 0,685 1,08 0,055 113,576 1965,670 + 6,191
7 0,178 1,96 0,026 113,854 1968,593 + 5,062
8 0,026 3,71 0,010 114,824 1978,769 + 4,058
9 0,106 5,29 0,014 114,079 1970,962 + 2,843
10 0,363 4,31 0,010 113,748 1967,476 + 4,043
11 0,336 3,97 0,011 113,674 1966,697 + 2,932
12 0,202 5,92 0,016 114,010 1970,232 + 3,240
13 0,233 6,48 0,027 113,844 1968,493 + 3,019
14 0,157 5,81 0,024 113,286 1962,606 + 2,837
15 0,232 6,54 0,022 112,792 1957,386 + 3,756
16 0,028 4,45 0,000 112,934 1958,884 + 3,093
17 0,000 2,50 0,000 112,373 1952,939 + 3,913
18 0,000 3,83 0,000 112,314 1952,309 + 3,908
19 0,152 12,15 0,007 112,329 1952,468 + 3,064
20 0,017 6,25 0,005 113,731 1967,299 + 4,056
21 0,045 3,46 0,012 113,516 1965,028 + 4,270
22 0,130 2,15 0,014 114,086 1971,033 + 4,941
23 0,056 2,68 0,008 113,471 1964,557 + 4,231
24 0,077 4,59 0,011 113,956 1969,664 + 3,757

Fusdo 0,031 9,43 0,011 114,122 1971,416 + 3,471

Idade integrada 1957 + 4,00

Parametros Erro

(*Ar*/* Ar)Mon 46,72 0,2

Idade Mon 1072 0,01

(°Ar/’Ar)Ca 0,000279 3

(°Ar/’Ar)Ca 0,0007 4

(“Ar/PArnK 0,029 3

“Ar/°Ar atm 288 1

J 0,017371543

As analises efetuadas nos cristais de biotita do Maci¢o de Samaritana/Carapussé definiram uma idade platd
de 1957+4 Ma (Corsini et al. 2004) (Fig. IV.2).0 espectro de idade determinado por aquecimento em etapas
para este mineral ¢ relativamente plano, foi obtido com 24 etapas de aquecimento e esta pouco perturbado. A
idade platd obtida com 90,57% do Ar liberado é considerada como uma boa idade e sugere que ela é
confidvel (Wang & Lu 2000). A razo inicial **Ar/*°Ar para esta amostra foi de 288 e é consistente o valor de

295,5 da atmosfera moderna.
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O Ar liberado durante as primeiras etapas de aquecimento forneceu idades um pouco mais baixas do que as
demais, sugerindo que o Ar das bordas dos graos continham um determinado percentual de Ar atmosférico,
que poderia ser o resultado da difusdo deste gas tanto entrando como saindo da biotita. A idade platd
concordante mostrada pelo espectro de idade pouco perturbado para a biotita do Macigo de
Samaritana/Carapussé provavelmente indica um evento tectonotermal, que no caso deste macico estaria
relacionado a deformagdo ductil e a milonitizagdo associadas com o movimento ao longo de uma zona de
cisalhamento ductil no limite NW deste macigo, relacionada a colisdo Paleoproterozdica que ocorreu nesta

regido.



CAPITULOV

Deformacao

V.1 - Introducao

Os objetivos fundamentais da analise estrutural sdo estabelecer a geometria, a cinematica ¢ a dindmica que as
rochas sofreram durante os eventos tectonicos. Através da geometria, sdo revelados os padrdes das estruturas
das rochas, que incluem aspectos como contatos litologicos, fraturas, falhas, dobras e orientagdes
preferenciais de minerais. Pela cinematica, sdo determinados os movimentos que, integrados sobre grandes
areas, formam as bases para inferir movimentos tectonicos antigos. Apesar dos primeiros trabalhos tedricos
ou experimentais remontarem ao século XIX, o desenvolvimento da cinematica ¢ muito recente. Em nivel de
conceitos, ela teve como base os progressos efetuados pelas Ciéncias dos Materiais depois da 2* Guerra
Mundial. Entretanto, seu avanco ocorreu verdadeiramente nos anos 60, com trabalhos experimentais sobre os
minerais das rochas (Nicolas 1989). Quanto a analise dinamica, esta permite o entendimento da formacao das
estruturas em pequena escala, dos movimentos das placas tectonicas em grande escala, e também como eles
estdo conectados. Além disso, busca entender as forcas que foram aplicadas, como elas foram aplicadas e
como as rochas reagiram a estas forcas. Para o entendimento da deformagao tanto em pequena escala como
em escala global, os geocientistas utilizam modelos geométricos, cinematicos e dinamicos para tentar

reproduzir os processos deformacionais que as rochas sofrem nas suas condigdes naturais.

A investigagdo microestrutural dos processos de deformacdo é uma ferramenta importante em analises
estruturais. A observagdo detalhada de produtos deformados natural e experimentalmente, associada a um
mapeamento de campo e a um modelamento tedrico dos processos de deformagdo, tem levado ao
reconhecimento de microestruturas caracteristicas de diferentes mecanismos de deformacdo que operam
durante os eventos tectonicos (Schmid 1982, Borradaile ef al. 1983, Zwart et al. 1987). Além disso, eles sdo
utilizados para identificar os mecanismos individuais que operam em minerais especificos e nos diferentes
tipos de rochas. Esses mecanismos variam em fung@o das condi¢des de pressdo e temperatura e também do
ambiente quimico (oxidacdo ou hidratacdo) nos quais ocorre a deformagao. As microestruturas e texturas
também dependem do nivel de esfor¢o. Sua analise ¢ fundamental para a interpretacdo da dindmica e dos

movimentos em zonas de falhas assim como para o estudo das interagdes entre deformagao ¢ metamorfismo.

O objetivo fundamental do presente capitulo ¢ analisar, na escala microscopica, os mecanismos de
deformacdo que estiveram ativos nos macicos gabro-anortositicos de Rio Piau, Samaritana/Carapussé e
Potiragua. Inicialmente, sera feita uma abordagem tedrica dos mecanismos de deformagdo, enfocando como

cada mecanismo opera, como ele € reconhecido, que informagdes podem ser extraidas das microestruturas
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preservadas e quais aspectos permanecem um problema para estudos futuros. Em seguida, serdo
apresentados os mecanismos de deformacgdo do plagioclasio e dos piroxénios, que sdo os principais
constituintes das rochas em estudo. Por fim, serio apresentadas e interpretadas as microestruturas

encontradas nestes macigos.

A teoria dos mecanismos e processos de deformagdo utilizada em
Geologia Estrutural é, em grande parte, baseada has Ciéncias dos
Materiais e na Metalurgia. Os termos utilizados nestes processos sdo
bem especificos e mais difundidos em inglés, tornando a sua tradugdo
para o portugués uma tarefa ndo muito fdcil. Observa-se que ndo
existe uma homogeneidade na tradugdo dos termos do inglés para o
portugués, mesmo nos frabalhos das Ciéncias dos Materiais e da
Metalurgia,. Como exemplos, pode-se citar os termos dislocation, que
¢ traduzido como discorddncia e deslocagéio, recovery, traduzido
como restauragdo e recuperagdo, e muitos outros mais. Se esta falta
de homogeneidade jd existe entre os prdprios engenheiros e
metalurgistas, a situagdo se complica um pouco mais quando se vai
para os estruturalistas. Diante do exposto, optamos por traduzir
para o porfugués somente aqueles termos que sdo de um consenso
mais geral ou cuja tradugdo ndo deixa dividas quanto ao seu sentido.
Para os termos em que a tradugdo se tornava sem sentido ou era por
demais complicada, optamos por deixd-los em inglés. A explicagdo de
cada um dos termos especificos deste assunto utilizados neste
trabalho, seja ele traduzido para o portugués ou em lingua inglesa,

estdo no glossdrio que se encontra no final deste volume.
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V.2 - Os diferentes comportamentos reologicos

V.2.1 - Esforc¢o (stress) e deformacio (strain)

As deformagdes sofridas pelos materiais de uma forma geral, incluindo aqui os objetos geologicos, sdo as
respostas dos materiais a esfor¢cos ou tensdes. O esforco (o) ¢ definido como forca por unidade de area, ou
seja,

o=F/A,

onde:
o = esfor¢o (Pa = N/m?)
F = forca aplicada (N)

A = area do plano (m?%)

A deformag@o (g) ¢ definida como o efeito do esforco em um material e é expressa como uma variagdo do

comprimento original, ou s¢ja,

e=AL/Ly
onde:
€ = deformagdo (%)
AL=(L-L )= variagdo de comprimento (m)
L ¢ = comprimento inicial

L = comprimento final

Uma das caracteristicas mais importantes dos materiais € a sua capacidade em resistir ou transmitir esforgos.
A resposta dos materiais aos esforcos estd intimamente relacionada a sua capacidade de se deformar
elasticamente ou plasticamente. Ao ser submetido a esforcos, o material que exibe comportamento elastico
apresenta deformacdo ndo permanente, retornando a sua forma original quando o esfor¢o ¢ removido.
Quando submetido a esfor¢os que ultrapassam o limite elastico, o material exibe um comportamento plastico
ou ductil e ndo retorna as suas dimensdes originais depois de cessado o esfor¢o (Fig. V.1). Na escala
atomica, a deformagao plastica ¢ observada principalmente quando planos cristalograficos sao deslizados uns
sobre os outros de forma que, ao se removerem os esfor¢os mecanicos, o material ndo exibe mais suas

dimensdes originais.
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Esforgo (a)

Deformacio (&)

Figura V.1 - Curvas de esfor¢co-deformacao.

V.2.2 - Reologia da litosfera continental

Todos os processos tectonicos que ocorrem no interior da Terra envolvem o movimento de material sélido
ou fundido. A convecgdo no manto e os movimentos das placas tectdnicas ocorrem por deformagdes, sejam
elas plasticas, rupteis, ou no estado solido, de rochas e minerais que formam o manto e as litosferas oceanica
e continental. Muito do conhecimento sobre a deformacgdo das rochas vem de observagdes qualitativas
efetuadas por gedlogos estruturalistas. Entretanto, estimativas quantitativas de resisténcia das rochas e
parametros de deformagdo sdo baseadas em experimentos da mecanica das rochas e observacdes geofisicas,
sendo que estas Ultimas, através da sismica, permitem também a analise da deformacdo nas camadas

profundas da Terra.

As principais divisdes mecanicas da Terra sdo baseadas na estimativa da resisténcia das rochas em funcao da
profundidade. Assim, existe uma crosta superior, na qual a deformagdo ruptil ¢ dominante, e uma crosta
inferior, na qual o escoamento plastico ¢ dominante. Na crosta superior, a resisténcia das rochas aumenta
com a profundidade e a pressao confinante, tornando dificil a abertura de novas fraturas ou o deslizamento
ao longo de fraturas antigas. Ja na crosta inferior, a resisténcia das rochas diminui com a profundidade e o
aumento da temperatura, devido a processos termalmente ativados que aceleram os processos plasticos

(Mainprice & Nicolas 1989).

O comportamento mecénico e os processos de escoamento (flow) das rochas da litosfera continental

dependem fundamentalmente do ambiente fisico-quimico, que envolve composicéo das rochas, temperatura,
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pressdo, taxa de deformacdo, esforco e conteudo de fluidos. A analise do comportamento mecénico da
litosfera continental ¢ um problema complexo por causa da grande variedade de estruturas, ambientes e
litologias nas diferentes provincias tectonicas, todas pouco compreendidas em profundidade, e devido
também ao pouco entendimento da reologia (relagdo esforgo-deformacgao), até mesmo das rochas crustais
mais comuns. O bloco diagrama da figura V.2 ilustra uma se¢do imaginada através da crosta continental,
juntamente com a pressdo litostatica representativa, temperatura, grau metamoérfico e mecanismos de

deformagdo dominantes (Carter & Tsenn 1987).
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Figura V.2 - Bloco diagrama mostrando uma estrutura idealizada da crosta continental, juntamente
com pressdo litostatica (26 MPa/km), temperatura (25°C/km), grau metamorfico e mecanismos de
deformacao dominantes (Carter & Tsenn 1987).

A composicdo das rochas varia principalmente em fun¢do da profundidade. Em niveis crustais superficiais,
uma camada de sedimentos diagenéticos e de facies metamorfica de baixo grau (zedlita-pumpeleita) progride
para assembléias da facies xisto-verde, a medida que se aprofunda na crosta. Materiais de composi¢do
intermedidria a acida da facies anfibolito, associados a plutonismo granitico local e migmatizagao,

prevalecem em niveis crustais intermediarios. Em niveis crustais profundos, dominam rochas de composigao
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intermedidria a mafica da facies granulito e estas rochas estdo geralmente associadas a gnaisses silicicos e
corpos plutoénicos de composi¢ao mafica e intermediaria. Esta seqiiéncia geral progressiva da crosta, de cerca
de 35 a 40 km de espessura, repousa sobre o material do manto superior, predominantemente ultramafico
(Carter et al. 1972, Mercier & Nicolas 1975, Nicolas & Poirier 1976, Avé Lallemant et al. 1980), o qual
permanece por toda a litosfera mecanica até uma consideravel profundidade e é composto, principalmente,

de olivina com menores quantidades de piroxénios ¢ outras fases aluminosas e acessorias.

Assim, ignorando os sedimentos, os dados disponiveis para marmore, quartzito e granito podem refletir a
resposta mecanica da crosta superior para o ambiente fisico. Quanto as rochas granodioriticas, feldspaticas e
dioriticas, estas podem refletir a resposta dos niveis crustais intermediarios. Dados experimentais sobre a
reologia de materiais representativos da crosta inferior, tal como um piroxénio-anfibdlio-plagioclasio
granulito, sdo limitados a estudos recentes sobre a deformagdo experimental de diabasios, piroxenitos e

anortositos (Mackwell et al. 1998, Bystricky & Mackwell 2001, Dimanov et al. 2003).

Dentro da crosta continental, a deformacdo nos regimes plastico e semi-plastico, sera verticalmente,
lateralmente e temporalmente bastante heterogénea, dependendo da mineralogia, presenca ou auséncia de
fluidos, e da periodicidade dos eventos de deformagdo. Grande parte desta deformag@o, mesmo nos niveis
crustais mais profundos e na parte mais superior do manto, esta provavelmente concentrada em zonas de
cisalhamento plasticas ao invés de distribuida homogeneamente. E provavel que tais zonas atuem como

condutos para a ascensdo de fluidos profundos, seja continuamente ou periodicamente.

Estudos geologicos e de laboratorio mostram que as rochas apresentam diferentes mecanismos de
deformac@o a depender da profundidade. Assim, rochas proximas a superficie da Terra possuem mecanismos
de deformagdo do campo ruptil, as que se encontram em profundidades crustais intermedidrias, do campo
raptil-ductil, e as que se encontram em niveis crustais profundos, do campo ductil. As duas varidveis mais
importantes que governam o comportamento das rochas sdo a temperatura ¢ a taxa de deformagdo. Altas
temperaturas e baixas taxas de deformacdo favorecem o comportamento ductil, enquanto que baixas

temperaturas e altas taxas de deformacdo favorecem o comportamento raptil.

A deformagdo em niveis crustais rasos (até profundidades de 10 a 15 km) ¢ dominada por processos rupteis.
Este comportamento pode ser descrito aproximadamente por uma lei de deslizamento friccional (frictional
sliding), a lei de Byerlee, a qual prevé que a resisténcia da rocha aumentara com a pressao (profundidade),
mas serd independente da temperatura ou do tipo de rocha. A presenca de uma pressdo de fluidos tendera a
diminuir a resisténcia da rocha. Em maiores profundidades, o aumento da temperatura promovera processos
de deformagdo plastica, resultando em um intervalo de profundidade no qual processos rupteis e plasticos

estardo ativos.
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Em profundidades ainda maiores, as temperaturas mais altas resultardo em uma deformagdo acomodada
essencialmente pelos mecanismos de plasticidade cristalina. Entretanto, durante periodos de altas taxas de
deformacdo, tais como associadas a terremotos, o comportamento de deformacdo semi-plastico penetrara
mais profundamente na crosta. A deformag@o plastica geralmente pode ser descrita pela lei de Arrhenius,
com uma forte dependéncia da temperatura ¢ uma dependéncia relativamente fraca da pressdo. Nas partes
mais frias da crosta ou do manto, a deformagdo pode ocorrer por deslizamento de discordancias (dislocation
glide) dentro do grdo mineral que compde a rocha. Neste regime, freqiientemente referido como de uma
plasticidade de baixa temperatura, o comportamento da rocha ¢é fortemente dependente do esforgo diferencial

(differential stress).

Temperaturas mais altas promoverdao difusdo dentro dos graos dos minerais, permitindo tanto salto (cl/imb)
como deslizamento de discordancias, resultando em uma dependéncia um tanto mais fraca sobre o esforco,
chamado power-law creep. Em taxas de deformagado suficientemente baixas e/ou na presenca de graos de
pequenos tamanhos, processos de fluxo de difusdo (diffusional creep) podem se tornar dominantes. Estes
processos ocorrem onde a deformacdo resulta da difusdo de atomos ao longo das bordas dos graos. A
presenca de uma fase fluida livre também tendera a promover processos de fluxo de difusdo, a exemplo do

fluxo de dissolugdo por pressdo (pressure-solution creep).

Com o aumento da temperatura e pressdo, ocorre uma sucessdo de mecanismos de transicdo na escala de
grdos, que corresponde ao campo ruptil-ductil. Ha importantes diferencas nos mecanismos de deformacéo,
na transi¢do ruptil-dactil, para o quartzo e feldspatos, na escala microcristalina. Com o aumento da
temperatura e pressdo, os agregados de feldspatos mostram uma transicdo de fraturas de cisalhamento
localizadas para microfraturamentos inteiramente distribuidos, fluxo semi-brittle (mistura de deslizamento de
discordancias e microfraturamento) e fluxo de discordancia (dislocation creep) sem fraturamento. Ao
contrario, um quartzito sofre fraturas de cisalhamento em temperaturas ¢ pressdes muito mais altas, e ndo
tem o regime de fluxo cataclastico (cataclastic flow), provavelmente devido a sua falta de clivagem. O
quartzo também faz a transi¢do para o fluxo de discordancias em temperaturas e pressoes significativamente
mais baixas que os feldspatos, possivelmente devido a menor distdncia da repeticdo da sua rede cristalina

(Tullis & Yund 1987, 1992, Hirth & Tullis 1994).

O comportamento ductil das rochas faz com que estas se deformem de trés formas: fluxo plastico, power-law
creep e fluxo de difusdo. Cada um destes mecanismos tem uma relagdo constitutiva exponencial, na qual a
deformagdo aumenta exponencialmente com o esfor¢o aplicado. As relagdes constitutivas ducteis sdo mais

sensiveis a temperatura e composicao do que a outros fatores.



94

V.3 - Mecanismos de deformacao na escala cristalina

Os diferentes comportamentos dos graos dos minerais dentro de uma rocha dependem de varios fatores,
dentre eles, mineralogia, orientagdo cristalografica, forma, graos vizinhos, tamanho dos graos e orientacdo

das bordas dos gréos. Veremos como cada um destes fatores influencia no comportamento das rochas:

e mineralogia - diferentes minerais tém diferentes sistemas de deslizamento (slip system) disponiveis
para a deformacdo e podem se deformar mais facilmente ou menos facilmente por processos de
difus@o. Como resultado, suas propriedades mecénicas podem ser bastante distintas, mesmo com a

atuacdo do mesmo mecanismo de deformacao.

e orientacdo cristalografica - como durante a deformagdo plastica de um cristal o esforgo cisalhante
resultante critico (CRSS - critical resolved shear stress) controla o movimento das discordancias, os
grdos que estdo em orientacdo favoravel em relagdo a um sistema de deslizamento especifico serdo
capazes, a principio, de se deformar mais facilmente do que aqueles cuja orientagdo do sistema de

deslizamento termina em baixo esfor¢o cisalhante resultante.

e forma - a forma de qualquer objeto influenciard no seu comportamento mecanico. Assim, graos
alongados estardo mais propensos ao encurvamento do que aqueles esféricos, e se uma série de graos
alongados estdo alinhados, isto facilita a deformacao destes griaos por deslizamento das bordas de

graos.

e ¢rios vizinhos - as relagdes locais de grdos vizinhos influenciardo no comportamento local. Se um
mineral fraco esta rodeado por graos mais rigidos, ele pode ser protegido por estes graos mais rigidos e
permanecer indeformado, ainda que ele seja inerentemente fraco. Da mesma forma, limites quartzo-

mica parecem ser locais preferenciais de dissolucao.

e tamanho dos grios - ha dois comportamentos principais que sao dependentes do tamanho do grdo. Um
esta relacionado ao efeito Hall-Petch para plasticidade, que torna os grdos menores mais resistentes, e

o outro esta relacionado a fluxo de difusdo, que torna graos menores menos resistentes.

e orientacdo das bordas dos graos - determinadas orientagdes de bordas de graos facilitam o movimento
das suas bordas. Por exemplo, uma textura semelhante a uma parede de tijolos submetida a um
cisalhamento simples permitiria um facil deslizamento das bordas dos graos porque todas elas estdo

alinhadas.

As rochas se deformam por varios processos que sdo identificados na escala de grios individuais. Estes
processos dependem das caracteristicas intrinsecas de cada rocha, tais como, mineralogia, tamanhos dos

grdos, orientacdo preferencial cristalografica (OPC), composicdo de fluido intergranular, porosidade,
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permeabilidade, e também de fatores externos, tais como, temperatura, pressdo litostatica, esforgo
diferencial, pressdo de fluidos e taxas de deformacdo impostas externamente. Quando uma rocha ¢
deformada, os minerais respondem a estes processos gerando microestruturas na escala de graos, as quais sdo
utilizadas para identificar os processos de deformagdo que atuaram na rocha. As estruturas que sdo visiveis

dentro dos grdos sdo conhecidas como estruturas de deformagédo intracristalina.

Mecanismos de deformag@o sdo processos que levam a uma mudanga na forma das rochas. Ha muitos tipos
de mecanismos de deformag@do que tém sido reconhecidos em rochas e outros materiais cristalinos, tais como
ceramicas e metais. Em uma seqiiéncia de baixa temperatura-alta taxa de deformacdo e alta temperatura-
baixa taxa de deformacgdo, os principais processos de deformacdo identificados sdo: fluxo cataclastico,
dissolucdo por pressdo, geminacdo mecanica, deslizamento de discordancias, restauragdo, recristalizacao,
fluxo de difusdo no estado solido (solid-state diffusion creep), deslizamento de bordas de grdos e

superplasticidade.

As microestruturas das rochas dos macicos de Rio Piau, Carapussé, Samaritana e Potiragud, efetuadas ao
microscopio optico, evidenciam que a deformagdo foi acomodada por diferentes mecanismos. Para uma
melhor compreensdo desses mecanismos, cada um dos processos de deformacao sera sintetizado nos topicos
a seguir, sendo feita uma descricdo mais detalhada dos processos de interesse para a presente pesquisa. Para

uma abordagem mais profunda destes processos, consultar Passchier & Trouw (1996).

V.3.1 - Fluxo cataclastico (Cataclastic flow)

Este mecanismo de deformacdo essencialmente raptil é alcangado por fragmentagdo mecanica das rochas e
pelo conseqiiente deslizamento e rotacdo dos fragmentos. Ocorre ao longo de zonas de falhas rapteis, que
podem mostrar uma transi¢do gradual ou abrupta para o material hospedeiro indeformado, ¢ em condigdes
que variam de ndo metamorficas a metamorficas de baixo grau. Depende do tipo de mineral envolvido e da
pressao dos fluidos, uma vez que uma alta pressdo de fluidos promove fluxo cataclastico. As taxas de

deformagdo envolvidas neste processo sdo relativamente altas (Passchier & Trouw 1996).

Como exemplo da dependéncia do tipo de mineral envolvido, pode-se citar os estudos experimentais
efetuados com quartzo e feldspatos. No caso do quartzo, entre o fraturamento ruptil e o fluxo de
discordancias, ha um campo transicional correspondente ao fluxo cataclastico (Hirth & Tullis 1989, 1991),
que € caracterizado por uma forte interagdo entre discordincias e microfraturas. No caso dos feldspatos, o
campo transicional de fluxo cataclastico ¢ muito maior do que para o quartzo e foram observadas muito
menos interagdes entre discordancias e microfraturas (Tullis & Yund 1987, 1992). Este contraste de

comportamento entre o quartzo e o feldspato ¢ provavelmente devido a dois fatores:
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(1) os dois bons sistemas de clivagem dos feldspatos podem ser responsaveis pela fragmentacdo dos
feldspatos em pequenos clastos enquanto que a auséncia de clivagem no quartzo dificulta a

fragmentagdo deste mineral (Tullis et al. 1990);

(i) alenta difusdo Si/Al nos feldspatos (Tullis & Yund 1977, 1985, 1987, 1992, Grove et al. 1983, Yund
1986, Yund ef al. 1989, Hirth & Tullis 1992, 1993) impede a sua restauragdo em temperaturas mais

baixas.

V.3.2 - Dissolucio por pressao (Pressure solution)

Este mecanismo de deformacdo ¢ dominante em condigdes diagenéticas e de baixo grau metamodrfico onde
os fluidos sdo abundantes. Neste processo, ocorre a dissolugdo dos limites dos grdos dando origem a uma
fase fluida no limite dos grdos sob um esforgo normal alto. A dissolucdo por pressdo se localiza onde os
grios estdo em contato com superficies de alto dngulo para uma dire¢do de encurtamento instantaneo, e

também onde o esfor¢o no grao ¢ alto (Fig. V.3).

(al ibi

Figura V.3 - Exemplo de dissolucdo por pressdo. (a) Graos rodeados por fluidos nos poros. Nos
pontos de contato, as tensdes diferenciais sdo relativamente altas, como indicado pelas regides
sombreadas. (b) Dissolugdo por pressao muda a forma dos graos. O material dissolvido nos pontos de
contato ¢ redepositado nos espagos porosos adjacentes, indicado pelo sombreado. O grid marcador em
a esta deslocado em b (Passchier & Trouw 1996).

V.3.3 - Deformacio intracristalina

A deformacgao intracristalina ¢ um mecanismo de deformagdo que consiste em uma mudanga permanente na

forma do cristal, devido a uma mudanca relativa na posigdo de moléculas e atomos ocasionada pelo
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movimento de defeitos da rede cristalina. Os principais processos de deformacgao intracristalina sdo fluxo de
discordancias e geminagdo mecédnica. O fluxo de discordancias inclui deslizamento de discordancias,
restauragdo, recristalizacdo e difusdo. Antes de enfocar os processos de deformagdo intracristalina, sera feita

uma breve abordagem sobre os defeitos dos cristais.

V.3.3.1 - Defeitos cristalinos

Todos os cristais possuem defeitos, que sdo imperfei¢des na estrutura do cristal. Estas imperfei¢cdes afetam
varias caracteristicas dos cristais e sdo fundamentais na deformagdo plastica intracristalina e em processos de

difusdo atomica.

Os defeitos sdo importantes por varios motivos:
e podem acelerar o processo de crescimento dos cristais por varias ordens de magnitude (geometria);
e a rede cristalina distorcida em torno de defeito proporciona uma difusdo rapida dentro dos cristais
(geometria);
e estdo intimamente envolvidos em varios mecanismos de deformacao (cinematica);

e promovem uma for¢a motora (driving force) para muitos processos de deformagao (dindmica);

podem enfraquecer a resisténcia de um cristal por varias ordens de magnitude (dindmica);

e o movimento de discordancias pode levar a formagdo de uma orientagdo preferencial cristalografica .

V.3.3.1.1 - Defeitos pontuais

Os cristais podem apresentar defeitos em pontos isolados de sua estrutura, dando lugar as imperfeicdes de
ponto. Dentre as imperfei¢des pontuais, podemos citar os seguintes tipos (Fig. V.4):

e vacancia - é o tipo de defeito mais simples e ¢ representada por vazios pontuais causados pela auséncia
de atomos em algumas posi¢des da rede cristalina (Fig. V.4). Ela desempenha um papel fundamental
na difusdo, possibilitando o movimento de atomos no interior do cristal. Este tipo de defeito pode ser
produzido durante o processo de solidificacdo (como resultado de perturbagdes locais no crescimento
do cristal), por rearranjo atdmico de um cristal j& existente (devido a mobilidade de seus atomos), por
deformacao plastica, e por resfriamento rapido.

e auto-intersticial - ¢ um atomo do proprio material que esta fora de sua posi¢do na rede cristalina.

e par Frenker - corresponde a formagao do par vacancia/auto-intersticial.



98

e atomo substitucional - ¢ o defeito provocado pela existéncia de atomos estranhos ao cristal (impurezas)
nos proprios vértices da rede cristalina, substituindo os atomos que ali deveriam estar se ndo existissem
vacancias.

e atomo intersticial - é a imperfeicdo causada pela presenca de atomos estranhos ao cristal (impurezas)

nos intersticios de sua rede cristalina.

-. - l Impureza

] | i T Intersticial
=5 - L= dtom o diferente

f | ocupando wm
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Auto-intersticial
dtomo da pripria E
rede orupando wm
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atom o ciferente
ocupando uma
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ausenciade
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Figura V.4 - Tipos de defeitos pontuais em cristais.

V.3.3.1.2 - Defeitos lineares

Os cristais podem apresentar defeitos alinhados e continuos em sua estrutura, dando origem a imperfei¢des
de linha. Os defeitos em linha, também chamados de discordancias (dislocations), sdo defeitos que causam a
distor¢cdo da rede cristalina em torno de uma linha, e caracterizam-se por envolver um plano extra de atomos

ou o deslocamento e tor¢do de uma parte do cristal em relag@o ao restante da rede cristalina.

As discordancias sdo importantes sob os aspectos geométrico, cinematico ¢ dindmico. A nivel geométrico,
cada discordancia representa uma pequena distor¢cdo angular da rede cristalina mas, quando muitas delas
estdo juntas, pode resultar em uma rede cristalina curva ou em uma desorientacdo de forma através de uma
borda do cristal. As discordancias também podem atuar como caminhos de difusdo rapidos. A nivel
cinematico, o movimento das discordancias resulta na acumulacdo de deformacgdo dentro do cristal. A
deformacdo de um material por movimento de discordancias € conhecida como plasticidade cristalina. A
nivel dindmico, a distor¢do em torno de uma discordancia constitui uma fonte de energia para outros

processos, tais como migracao das bordas dos graos.
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Uma discordéncia ¢ caracterizada por um vetor de Burgers, b, o qual indica a dire¢do e a magnitude da
distor¢do de uma rede cristalina causada por uma discordancia, e corresponde a distancia de deslocamento
dos atomos ao seu redor. O vetor de Burgers pode ser imaginado através do desenho de um circuito quadrado
ao redor de uma discordincia de atomo para atomo, com um numero igual de atomos de cada lado do
quadrado; em um cristal perfeito, este circuito estaria fechado, mas em torno de uma discordancia, o circuito

ndo se fecha e a parte que esta faltado é o vetor de Burgers (Fig. V.5).

(@ (b)

Figura V.5 - O vetor de Burgers em um cristal perfeito (a) e em um cristal com discordancia de
borda (b). Em (a) o circuito se fecha. Em (b) o circuito ndo se fecha. O vetor necessario para fechar

o circuito ¢ o vetor de Burgers, b, que caracteriza a discordancia. Neste caso, b é perpendicular a
diceordancia

As discordancias tém uma orientacdo diferente em relacao a rede cristalina e estes tipos de defeitos podem
ser produzidos durante a solidificagdo, na deformacao plastica dos sélidos cristalinos ou como resultado da
concentracao de vacancias. Eles podem ser dos seguintes tipos:

e discordéancia de borda ou em cunha

e discordancia em hélice ou em parafuso ou em espiral

e discordancia mista

V.3.3.1.2.1 - Discordéncia de borda ou em cunha (edge dislocation)

A discordancia de borda envolve um plano extra de atomos e ocorre quando um plano cristalografico termina
abruptamente, deixando seus Uultimos atomos com ligagdes quimicas incompletas (Fig. V.6). Estas
discordancias podem se mover no cristal se houver energia térmica suficiente, se dirigindo para a superficie,
vindo dai o seu nome de discordincia de borda e podem estar relacionadas a zonas de tragcdo e compressao.

O vetor de Burgers, b, neste caso, é perpendicular a linha de discordéancia.
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Figura V.6 - Discordancia de borda ou em cunha. Este tipo de discordancia corresponde a borda (edge)
do plano extra. a ¢ a distancia entre os planos do cristal.

V.3.3.1.2.2 - Discordancia em hélice ou em parafuso ou em espiral (screw dislocation)
Neste caso, ocorre um deslocamento de parte do cristal em relag@o ao resto, torcendo as ligagdes quimicas e

provocando uma distor¢do na rede cristalina. A discordancia ¢ o eixo em torno do qual ocorre a tor¢do do

cristal. Neste caso, o vetor de Burgers, b, € paralelo a linha de discordancia (Fig. V.7).

4 Discordincia
sy

Vetor de Burgers, b

Figura V.7 - Discordéncia em hélice.
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V.3.3.1.2.3 - Discordancia mista (edge and screw dislocation)

Este tipo de discordancia ¢ produzido durante a solidificacdo do material ou quando ¢ aplicado um esforgo
cisalhante sobre o mesmo. A discorddncia mista ¢ formada por uma discordancia de borda associada a uma
discordancia em hélice (Fig. V.8). Neste caso, as duas discordancias apresentam uma uUnica linha de
discordancia. O vetor de Burgers, b, mantém uma dire¢do fixa no espago. Na figura V.8, pode-se constatar
que na extremidade inferior esquerda, onde a discordancia é do tipo hélice, b é paralelo a discordancia, ¢ na
extremidade superior direta, onde a discordancia ¢ de borda, b € perpendicular a discordancia. Ela representa

a fronteira entre o dominio que deslizou e aquele que ndo deslizou.

Linha da discorddncia

Figura V.8 - Discordancia mista.

Desta parte introdutoria sobre os defeitos cristalinos, pode-se concluir que tanto o movimento de vacancias
quanto o movimento de discordancias através de um cristal, podem fazer com que este mude
permanentemente de forma. Pelo movimento de discordancias, esta mudanca ocorre pelo deslocamento de
partes da rede cristalina de um cristal sem haver uma separacdo efetiva de uma parte do cristal da outra parte
(Fig. V.9). A deformagao ductil ¢, em uma grande extensao, alcancada pela migragao de discordancias e de
vacancias. Os defeitos na rede cristalina podem causar deformagdes significantes nos cristais somente se
novos defeitos estiverem sendo criados. Isto pode acontecer em locais onde existam vacancias e

discordancias dentro dos cristais ou nas suas bordas (Passchier & Trouw 1996).
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deformagao introdugdo de migracdo de mudangca na forma do
elastica discordancias discordancias cristal sem fraturamento
mecanico ou perda da sua

estrutura

Figura V.9 - Deformag¢do de um cristal por uma discorddncia de borda. A parte superior do cristal ¢

transladada de uma unidade da rede cristalina para a direita devido a passagem de uma Unica
discordancia da esquerda para a direita. Um plano cristalino é marcado em preto para mostrar o
deslocamento relativo da parte superior do cristal em relagdo a parte inferior (Passchier & Trouw 1996).

V.3.3.2 - Deslizamento de discordéancias (Dislocation glide)

O principal mecanismo de deformacgao plastica é o deslizamento de planos atdmicos e caracteriza-se pelo
movimento de uma parte do cristal em relagdo a outra. Nas estruturas cristalinas, estes deslizamentos
acontecem em torno de planos atdmicos compactos (de alta densidade planar de atomos), seguindo diregoes
compactas (de alta densidade linear de atomos), os quais definem o que se chama de sistema de

deslizamento.

O esforgo necessario para o inicio da deformagéo plastica em cristais depende do esforgo necessario para
deslizar os planos cristalinos ¢ da orientagdo do esfor¢o aplicado em relagdo ao sistema de deslizamento.
Para que ocorra esta deformagdo plastica por deslizamento de planos atdmicos, é necessario que a
componente de cisalhamento da forga aplicada ao material no plano e na diregcdo de cisalhamento atinja o
limite de resisténcia ao cisalhamento do material, também chamado esforgo critico de cisalhamento (t.) (Fig.

V.10).

Na deformacao plastica por deslizamento, assumindo um mecanismo simplificado onde a deformagéo
implica na ruptura de muitas ligagdes interatdmicas ao mesmo tempo, nota-se que a resisténcia do material
considerado serd muito maior que a encontrada experimentalmente. As evidéncias de experimentos sugerem
um mecanismo de deforma¢do envolvendo movimentos de discordancias. As discordancias facilitam o
movimento de planos de atomos dentro de um material. Com o aumento da temperatura ha um aumento na
velocidade do movimento das discordancias favorecendo o aniquilamento mutuo das mesmas e formagéo de

discordancias unicas. As impurezas tendem a difundir-se e concentrar-se em torno das discordancias,
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formando uma atmosfera de impurezas. O cisalhamento da-se mais facilmente nos planos de maior
densidade atémica, por isso a densidade das mesmas depende da orientacdo cristalografica. As discordancias

geram vacancias, influem nos processos de difusdo e contribuem para a deformagao plastica.
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Figura V.10 - Esfor¢o de cisalhamento de um cristal submetido a esforgos de tracdo: (a) nivel
macroscopico; (b) nivel atdmico, mostrando diregdes e planos compactos (sistemas de deslizamento).

Quando a deformacao intracristalina ocorre somente por movimento de discordancias, ela ¢ conhecida como
deslizamento de discordancia. As discorddncias tém uma orientagdo diferente em relacdo a rede cristalina e
somente podem se mover em planos e diregoes cristalograficas especificos. Este plano de deslizamento junto
com uma direcdo de deslizamento é conhecido como um sistema de deslizamento (slip system). Para a
maioria dos minerais formadores de rochas, tais como quartzo, olivina, feldspatos e calcita, varios sistemas
de deslizamento com diferentes orientagdes podem estar ativos. O tipo do sistema de deslizamento que estara
ativo no cristal dependera da orientacdo e magnitude do campo de esfor¢o no grdo e do esforgo cisalhante

resultante critico t. para aquele sistema de deslizamento (Passchier & Trouw 1996).

O esfor¢o cisalhante resultante critico em um sistema de deslizamento deve ser excedido antes que a
discordancia se mova, ou seja, ¢ o valor maximo acima do qual o cristal comega a cisalhar. No entanto, os
valores teoricos sdo muito maiores do que os valores obtidos experimentalmente. Esta discrepancia so foi
entendida quando se descobriu a presenca das discordancias. As discordancias reduzem o esfor¢o necessario
para o cisalhamento, ao introduzir um processo seqiiencial e ndo simultdneo para o rompimento das ligagdes

atomicas no plano de deslizamento.
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A magnitude de T. depende fortemente da temperatura e, em menor extensdo, da taxa de deformagdo, do
esforgo diferencial e da atividade quimica de certos componentes tais como a agua, que pode influenciar na
resisténcia de ligagoes especificas no cristal. Para cada sistema de deslizamento esta dependéncia ¢ diferente.
Como resultado, os tipos de sistemas de deslizamento dominantes que estdo ativos em um cristal mudam de

acordo com as condi¢des metamorficas e de deformacao (Passchier & Trouw 1996).

V.3.3.3 - Fluxo de discordancias (Dislocation creep)

Quando sistemas de deslizamento diferentes se cruzam em um cristal, as discordancias que migram podem
tornar-se emaranhadas, causando a obstru¢do de seus movimentos. Este emaranhado de discordancias
(dislocation tangle) pode inibir o movimento de outras discordancias recém formadas, as quais se acumulam
atras daquelas discordancias que foram bloqueadas, dificultando assim a deformacgdo dos cristais. A este
processo, no qual ocorre o aumento da resisténcia do cristal a deformacao, chama-se endurecimento (strain
hardening). Este processo também ocorre em rochas e pode acentuar o comportamento riptil. Entretanto, ha
mecanismos que atuam em sentido contrario ao endurecimento, permitindo assim a continuagdo da
deformacgdo ductil. Um importante mecanismo que permite que as discordancias passem pelos locais de
obstrucdo ¢ a migragdo de vacancias em direcdo as linhas de discordancias. A migragdo de vacancias para o
local bloqueado desloca a discordancia e permite que ela salte (c/imb) sobre o local bloqueado. O mecanismo
de deslizamento de discordancias associado a este salto é conhecido como fluxo de discordancias (Fig. V.11)

(Passchier & Trouw 1996).
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Figura V.11 - (a) Discordancia bloqueada por uma impureza em um cristal. (b) Migracdo de uma
vacancia para o plano da discordancia pode causar um salto de discordancia afastando-a da obstrucao.
(c) Depois do salto, a discordancia ¢ desbloqueada e pode passar pela obstrugéo.
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Um importante efeito da deformag@o intracristalina ¢ o desenvolvimento de uma orientacdo preferencial
cristalografica (OPC). Uma vez que as discordincias se movem somente em planos cristalograficos
especificos, uma rocha que se deforma por movimento de discordancias pode desenvolver uma orientacdo

preferencial dos graos que constituem a rocha.

Apesar de discordancias individuais s6 serem observadas no microscopio eletronico de transmissdo, o efeito
da sua presenca em uma rede cristalina pode ser visivel ao microscopio optico. Uma rede cristalina que
contenha uma grande quantidade de discordancias semelhantes pode se apresentar ligeiramente dobrada,
fazendo com que a extingdo do cristal em luz polarizada ndo seja homogénea. A este efeito denomina-se
extingdao ondulante (Fig. V.12). A extin¢do ondulante pode atingir o cristal inteiro através do encurvamento
regular do cristal devido a presenca de um grande niimero de discordancias, mas também pode ser recortada
e irregular, quando ela esta associada com pequenas fraturas microscopicamente invisiveis e kinks, além do

emaranhado de discordancias (Hirth & Tullis 1992).
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Figura V.12 - A extingdo ondulante demonstra o efeito de um grande niimero de discordancias
produzindo uma rede cristalina curva.

Microkinks ocorrem como pequenas estruturas isoladas em quartzo e feldspatos e provavelmente estdo
associadas com fei¢des cataclasticas nos locais do emaranhado de discordancias (Tullis & Yund 1987),
sendo indicativas de deslizamento de discordancias. Lamelas de deformagdo também constituem um outro
efeito observado em cristais deformados em baixas temperaturas por deformagdo intracristalina, mas que
somente sdo visiveis ao microscopio eletronico de transmissdo. A presenca de OPCs também tem sido
sugerida como evidéncia para a deformagao por fluxo de discordancias, embora em alguns minerais (calcita)
ela também possa se formar por geminagcdo mecinica. Em temperaturas elevadas, microestruturas
intracristalinas, tais como extingdo ondulante e lamelas de deformag@o, podem estar ausentes devido a
restauracdo ou a recristalizacdo. Neste caso, a presenca de uma forte OPC pode ser tomada como evidéncia

de fluxo de discordancias (Passchier & Trouw 1996).
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V.3.3.4 - Geminag¢ao mecanica

Além dos mecanismos de fluxo e deslizamento de discordancias, alguns minerais podem se deformar por
geminacdo mecénica (Jensen & Starkey 1985, Smith & Brown 1988, Burkhard 1993). Neste tipo de
geminagdo, a rede cristalina geminada pode ser obtida a partir da rede cristalina de origem por um
cisalhamento simples S, de dngulo determinado, paralelo ao plano de geminagdo K, ao longo de uma dire¢do
1 (Fig. V.13). A rede cristalina na parte geminada sofre uma rotacdo de um angulo constante, podendo ser

elevado (Nicolas 1989).

Figura V.13 - Geminagdo mecanica por um cisalhamento simples de amplitude S segundo o plano K; e a
diregcdo m; (Nicolas 1989).

Geminagdes mecanicas sdo mais comuns em plagioclasio e calcita e diferem das geminagdes de crescimento
pela suas formas. Enquanto as primeiras vdo se afinando no final, formando uma espécie de cunha e podendo
se encurvar, as de crescimento sdo uniformes e freqiientemente continuas através do grao inteiro (Fig. V.14).
A geminacdo mecanica somente pode acomodar uma pequena quantidade de deformagdo (strain), sempre

atua em diregdes cristalograficas especificas e geralmente ocorre em baixas temperaturas.

a b

Figura V.14 - (a) Geminacdo de crescimento no plagioclasio. (b) Geminacdo mecdnica no
plagioclasio com uma diminuigdo gradual de espessura da borda para o centro ¢ nucleada em locais
das bordas do cristal onde a tensao ¢ alta (Passchier & Trouw 1996).
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V.3.4 - Restauracao ou recuperacio (Recovery)

Quando um cristal ¢ deformado em baixas temperaturas, discordancias e emaranhado de discordancias sao
formados em resposta a um esforgo diferencial imposto, e que leva a um ganho de resisténcia do material
(strain hardening). A restauracdo se refere a todos os fendmenos que permitem eliminar os defeitos de um
cristal sem que a estrutura deformada seja invadida por bordas de grios com forte desorientacdo
(misorientation), permitindo assim que o cristal deformado guarde sua identidade, embora a densidade dos
defeitos e sua distribuigdo mudem. Assim, ela descreve os processos que levam a uma recuperagdo das
propriedades mecanicas deste material e ocorre devido a um rearranjo e aniquilagdo das discordancias e de
outros defeitos. Ha varios processos competentes que podem levar a observacdo de um estado mecanico
recuperado. Sao eles: aniquilagdo mutua (mutual annihilation), acumulacao de discordancias (pile-ups), salto

de discordancias (dislocation climb), poligonizacao e cross-slip (Passchier & Trouw 1996).

Os processos de restauragdo sdo intensificados em temperaturas mais altas e ocorrem mais comumente
durante a deformacgdo, embora também possa ocorrer depois dela cessada. Geralmente, este processo ndo
leva a uma recuperagdo completa das propriedades iniciais, mas a um amolecimento (softening). Como
resultado da restauragdo, as discordancias em um cristal podem se agrupar em arranjos regulares planares
conhecidos como bordas de subgraos (subgrain boundaries) ou paredes de subgraos (subgrain walls) (Fig.
V.15). Tais bordas separam fragmentos dos cristais conhecidos como subgrios (subgrain), os quais sdo

ligeiramente desorientados (misoriented) em relagao aos subgraos vizinhos ou ao grao hospedeiro.
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Figura V.15 - Ilustragdo esquematica dos processos de restauragdo. Discordancias distribuidas sobre o
cristal provoca extingdo ondulante. A restauracdo causa a concentracdo de discordincia em bandas de
deformacdo e eventualmente em uma borda de subgrao (tiltwall) (Passchier & Trouw 1996).

Em secdo delgada, evidéncias da restauragdo podem ser observadas pela presenga de bandas de deformagao e

de subgrdos. As bandas de deformagdo (Fig. V.15) s@o zonas de transi¢do dentro do cristal que gradam, em
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curtas distancias, de uma extingdo aproximadamente uniforme para outras zonas similares do cristal com
uma orientacdo ligeiramente diferente. Elas podem ser consideradas como um estagio transicional entre a
extingdo ondulante e as bordas de subgraos. Os subgraos sdo reconhecidos por apresentarem partes do cristal
separadas das partes adjacentes por limites discretos, abruptos e de baixo relevo. A orientagdo da rede
cristalina muda ligeiramente de um subgrdo para o proximo, geralmente menos de 5° (Fitzgerald e al. 1983,
White & Mawer 1988). Em muitos casos, as paredes de subgrdos se fundem lateralmente em bandas de
deformagdo ou em limites de grdos de alto angulo. Também é importante observar que a restauragdo em
cristais encurvados, conforme descrito acima, ¢ somente um dos possiveis mecanismos para formar subgraos.
Outros mecanismos, embora menos comuns, s3o a migragdo lateral dos limites de kink bands, a reducdo da

desorientacdo de bordas de graos e o encontro de migragdo de bordas de graos (Means & Ree 1988).

V.3.5 - Recristalizacao

A recristalizacdo € um processo através do qual ocorre a formagdo e/ou migracdo das bordas dos graos
(Vernon 1981). O processo de recristalizagdo estd intimamente ligado a deformacdo por deslizamento,
porque ¢ através dela que se desenvolve a orientacdo preferencial das rochas. De acordo com a sua relagao
com a deformagdo, a recristalizagdo pode ser dindmica ou sintectdnica, se ela acompanha a deformagao, e
estatica ou pos-tectonica, se ela a sucede. Assim como a restauragdo, a recristalizagdo também pode

contribuir para a redu¢do da densidade de discordancias em cristais deformados.

A principal forga que dirige a recristalizagdo, seja ela estatica ou dindmica, ¢ a deformagdo elastica no
interior de um grao devida a acumulagdo de discordancias. Ha uma tendéncia geral para que uma borda de
grdo se mova em direcdo a um grao mais deformado, reduzindo assim a energia interna do sistema. Isto
resulta em uma selegdo preferencial de grios que ndo possuam discordancias, ou que as possuam em

pequenas quantidades, os quais dominam a OPC (Wenk & Christie 1991).

Existem trés tipos de energia para que a recristaliza¢ao evolua:
- aenergia de deformacao elastica devido a presenca de defeitos intracristalinos;
- aenergia de superficie dos cristais;
- a energia quimica livre, que pode conduzir a uma variagdo no teor de anortita (An) entre o cristal
hospedeiro e aqueles que foram recristalizados (Marshall & Wilson 1976, Borges & White 1980,
Auffray et al. 1983, Simpson 1985).

A recristalizagdo impelida pela energia de deformagdo opera segundo dois mecanismos que conduzem a

recristaliza¢do por migracdo das bordas dos graos e a recristalizagdo por rotacdo de subgraos.
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V.3.5.1 - Recristalizacio por migracio das bordas dos graos (GBM - grain boundary migration

recrystallisation)

Atomos ao longo das bordas dos grios de dois cristais vizinhos, um com alta e o outro com baixa densidade
de discordancias, se deslocam ligeiramente da rede cristalina do cristal com alta densidade de discordancias
para a rede cristalina do cristal com baixa densidade de discordancias. Isto resulta no deslocamento local das
bordas dos gréos e no crescimento do cristal menos deformado as custas do seu vizinho mais deformado
(Fig. V.16a). Este processo reduz a energia livre interna do agregado cristalino envolvido e ¢ conhecido
como migragdo da borda do grio. A borda do grao também pode fazer um lobo no cristal com alta densidade
de discordancia e formar um novo cristal independente (Fig. V.16b), sendo este processo conhecido como
bulging. Embora seja menos comum em rochas, ainda é possivel que pequenos nucleos desprovidos de
discordancias nucleiem dentro de um grao fortemente deformado com alta densidade de discordancias
emaranhadas e cresgam as custas do cristal antigo (Drury & Urai 1990) (Fig. V.16c¢, d). Tanto o processo da
nucleacdo isolada como o bulging das bordas dos graos, levam a uma reorganiza¢ao do material cristalino,
fazendo com que “velhos graos” com alta densidade de discordancias sejam substituidos por “novos graos”.
Este processo é conhecido como recristalizacdo e mais especificamente como recristalizagdo por migracao

das bordas dos graos (Gottstein & Mecking 1985, Urai ef al. 1986).

(a) (b) (©) (d)

‘ y nucleagdo

migragdo dos limites dos grios

Figura V.16 - Recristalizacdo dindmica por migragdo das bordas dos grios. (a) dois grios vizinhos com
diferentes densidades de discordancias. As linhas retas nos circulos indicam os planos da rede cristalina;
(b) a borda do grao pode comegar a formar um lobo no grao com a mais alta densidade de discordancias;
(c, d) o grio com mais alta densidade de discordancias (cinza) é consumido por bulging do grao menos
deformado; o lobo eventualmente se desenvolve como um grao independente e também ¢ possivel ocorrer
nucleacdo espontinea e crescimento de novos graos com baixa densidade de discordancias (Passchier &
Trouw 1996).
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Na recristalizagdo por migragdo das bordas dos grdos, ndo ha necessariamente qualquer mudanga na
composi¢do quimica entre os graos antigos e os recristalizados. Entretanto, em alguns minerais tais como os

feldspatos, podem se desenvolver pequenas diferengas na composi¢ao quimica.

V.3.5.2 - Recristalizacio por rotacao de subgraos (SR - subgrain rotation recrystallisation)

Um processo especial ocorre quando discordancias sdo adicionadas continuamente as bordas dos subgrios.
Isto acontece somente se as discorddncias estéo relativamente livres para saltar de um plano cristalino para o
outro. O processo ¢ conhecido como fluxo de discordancia acomodado por salto (climb-accommodated
dislocation creep). Nestes casos, o angulo entre a rede cristalina de ambos os lados da borda do subgrao
aumenta gradualmente até o subgrao ndo poder mais ser classificado como parte do mesmo grao (Fig. V.17).
Este processo, no qual um novo grao se desenvolveu por desorientagdo progressiva de subgraos ou por

rotagdo de subgraos, € conhecido como recristalizagdo por rotagao de subgraos (Passchier & Trouw 1996).

limite de linate de grio

7/ ENY}

/
/
' L

rotagio de subzrio

Figura V.17 - Recristalizagdo dindmica por rotacdo de subgréos. A rotagdo de um subgrdo em resposta a
migracao de discordancias para dentro das bordas dos subgrios durante a deformacdo progressiva pode
causar o desenvolvimento de bordas de graos de alto angulo e, por conseguinte, de novos graos. As barras
dentro dos subgraos indicam a orientag¢do da rede cristalina (Passchier & Trouw 1996).

V.3.5.3 - Evidéncias da recristalizacio dinimica

A recristalizagdo por migracdo das bordas dos grdos e a por rotacdo de subgrdos sdo dois processos
importantes na recristalizacdo dindmica. A recristaliza¢do por migragdo das bordas dos grios pode suceder a
recristalizagdo por rotacdo de subgrios, depois que os subgrdos anteriores ja tivessem sofrido uma certa

quantidade de rotagdo (Lloyd & Freeman 1991, 1994).
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Geralmente, as evidéncias da recristalizagdo dindmica s8o mais dificeis de serem encontradas do que as
evidéncias de deformacdo e restauracdo. Os dois tipos de microestruturas caracteristicas deste tipo de
recristalizagdo sdo texturas completamente recristalizadas e texturas parcialmente recristalizadas. Texturas
parcialmente recristalizadas apresentam uma distribuicdo bimodal de tamanhos de gridos, com agregados de
pequenos graos com tamanhos aproximadamente uniformes entre grandes graos com extin¢do ondulante, e
com subgrdos do mesmo tamanho que os pequenos grios. Estes pequenos grdos sdo, provavelmente, os
novos graos formados por recristalizacdo dinadmica. O tamanho uniforme dos novos grdos é devido a

deformac@o e recristalizagdo em um esforgo diferencial especifico (Passchier & Trouw 1996).

A distingdo entre uma textura completamente recristalizada e uma textura equigranular ndo recristalizada ¢
muito dificil de ser feita. Entretanto, em um agregado de graos formados por recristalizacdo dinamica
completa, os graos mostrardo uma OPC, que ¢ uma evidéncia de deformacao interna, € um tamanho de graos

relativamente uniforme (Passchier & Trouw 1996).

A recristalizacdo por migracao das bordas dos graos pode ocorrer tanto pelo processo da nucleagdo isolada
como pelo bulging das bordas dos graos existentes e é evidenciada pela presenca de bordas de grios
altamente irregulares (Passchier & Trouw 1996). Neste tipo de recristalizag@o, os nucleos que surgem dentro
dos porfiroclastos se desenvolvem por migracdo das bordas dos grdos. Em baixas temperaturas e tensoes
elevadas, a nucleagdo é favorecida em relagdo a migracdo devido a deformagdo intensa da rede cristalina.
Neste caso, os porfiroclastos serdo substituidos por numerosos neoblastos de tamanho pequeno, localizados
sobretudo nos dominios da rede cristalina onde a deformag@o foi particularmente intensa, como nas bandas
de deformacgdo ou nas coroas na periferia do porfiroclasto. Quando as temperaturas sdo altas, pode dominar a
migracdo das bordas dos grdos resultando em neoblastos maiores ¢ menos numerosos do que no caso
anterior. Quando a migra¢do das bordas dos grios é muito ativa, ela se faz diretamente entre os

porfiroclastos. Conforme a sua deformagdo interna, que ¢ uma conseqiiéncia de sua orientagdo, alguns

porfiroclastos se desenvolverdo e outros serdo reabsorvidos (Nicolas 1989).

A recristalizagdo por rotacdo de subgrdos ¢ caracterizada por uma transicdo gradual de agregados de
subgraos para agregados de novos graos com aproximadamente o mesmo tamanho, e por bordas de subgraos
que passam lateralmente para bordas de grdos. Uma OPC pode ocorrer em agregados recristalizados na
forma de uma orienta¢do de uma familia de graos, a qual pode ser derivada de um tinico grande grao parental
que foi completamente desaparecido pela recristalizagdo por rotagao de subgraos (Passchier & Trouw 1996).
O parentesco entre o cristal hospedeiro deformado (porfiroclasto) e os neoblastos explica também que a

orientacao da rede dentro da estrutura recristalizada reflete a orientagdo preferencial inicial (Nicolas 1989).
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Estruturas de manto e nucleo, que consistem de um agregado de pequenos grios recristalizados
dinamicamente em torno de um nicleo de um cristal com a mesma composi¢do mineraldgica, sdo evidéncias

de que esta estrutura se desenvolveu por recristalizagdo de um nicleo mineral ao longo de suas bordas.

V.3.5.4 - Competicao de processos durante a deformacao

Durante a deformagdo, existe uma competigdo continua entre os processos que provocam a distor¢do de uma
rede cristalina e processos que restauram a ordem, tais como restauragdo ¢ recristalizagdo. O que se observa
em rochas deformadas depende da importancia relativa destes processos e, indiretamente, dos parametros de
deformagdo (taxa de deformacdo e temperatura). Altas temperaturas ¢ a presenca de um fluido sobre as
bordas dos graos geralmente promovem os processos de restauracdo e recristalizacdo, enquanto que altas
taxas de deformagdo acentuam a distor¢ao dos cristais. Normalmente, somente as estruturas relacionadas aos
estagios finais da competicdo de processos sdo preservadas e elas sdo formadas imediatamente antes da
temperatura e/ou taxa de deformacgao cairem abaixo de um valor critico e as estruturas ficarem “congeladas”

(Passchier & Trouw 1996).

Dependendo do processo de acomodagdo, ha dois principais tipos de deformagdo baseados em fluxo de
discordancias (Sellars 1978, Zeuch 1982, Tullis & Yund 1985). Eles sdo fluxo de discordancia acomodado
por salto (Yund & Tullis 1991), que ¢é associado com recristalizacdo por rotagdo de subgraos (Guillopé &
Poirier 1979), e fluxo de discordancia acomodada por recristalizagdo, onde a recristalizagdo por migragido

das bordas dos graos ¢ o mecanismo de acomodacao (Tullis & Yund 1985, Tullis et al. 1990).

V.3.6 - Fluxo de difusio no estado solido (Solid-state diffusion creep)

Este processo ocorre quando a temperatura de uma rocha é relativamente alta em relacdo a temperatura de
fusdo dos seus constituintes minerais, fazendo com que os cristais se deformem somente por migracao de
vacancias na sua rede cristalina. Os dois tipos basicos sdo fluxo de Coble e fluxo de Nabarro-Herring. A
difusdo do tipo fluxo de Coble ocorre em superficie e opera pela difusdo de vacancias na rede cristalina ao
longo das bordas dos graos; a do tipo fluxo de Nabarro-Herring opera pela difusdo de vacancias através da

rede cristalina (Fig. V.18) (Passchier & Trouw 1996).

Poucas microestruturas t€ém sido propostas como evidéncia para fluxo de difusdo. Este processo pode
originar bordas de graos lobados e fortemente encurvados entre dois minerais diferentes € em condigdes de

alto grau metamorfico (Grower & Simpson 1992).
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Figura V.18 - Os dois tipos basicos do processo de fluxo de difusdo no estado sélido: fluxo de Coble,
no qual a difusdo de vacancias ocorre ao longo das bordas dos gréos, e fluxo de Nabarro-Herring, no
qual a difusdo de vacancias ocorre no interior da rede cristalina.

V.4 - Mecanismos de deformacao do plagioclasio

As rochas anortositicas sdo ideais para o estudo do comportamento reologico do plagioclasio devido ao alto
contetido deste mineral. Apesar de ser um mineral importante na crosta terrestre e, junto com os feldspatos
alcalinos representarem um papel fundamental na determinagdo do comportamento reoldgico da crosta, os
mecanismos de deformagdo do plagioclasio, em uma variedade de condigoes, ainda sdo pouco conhecidos
quando comparado a de outros minerais. Até cerca de 20 anos atrds, o seu comportamento ductil era pouco
compreendido e, mesmo atualmente, apesar de todos os avangos das técnicas que permitem estudar este tipo
de comportamento, ele ainda € pouco compreendido quando comparado a minerais tais como olivina,
quartzo e calcita. Como exemplo, pode-se citar que a estrutura das discordancias e o vetor de Burgers
dominante em cristais de plagioclasio deformados ductilmente s6 foram determinados com o trabalho
pioneiro de Olsen & Kohlstedt (1984). O trabalho experimental de Tullis & Yund (1987) mostrou que as
microestruturas do plagioclasio observadas com o microscopio petrografico exibiam aspectos ducteis
semelhantes aqueles esperados para fluxo de discordancias. Ja as observagdes efetuadas em um microscopio
eletronico de transmissdo (MET) mostraram evidéncias de microfraturamento e zonas microscopicas com
um comportamento de fluxo cataclastico para um grande intervalo de condi¢des, sugerindo que fluxo

cataclastico ¢ provavelmente um importante mecanismo de deformagao.

Experimentos efetuados em laboratorio e observagdes feitas em graos de plagioclasio deformados
naturalmente t€m mostrado que a deformagdo do plagioclasio ¢ fortemente dependente das condigdes
metamorficas. O comportamento do plagioclasio, como observado por diversos autores (Tullis & Yund
1980, 1985, 1987, 1991, Hanmer 1982, Tullis 1983, Dell’Angelo & Tullis 1989, Tullis et al. 1990, Pryer

1993), sera abordado a seguir, de acordo com o incremento da temperatura e diminuicdo da taxa de
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deformac¢do. Quando dados para quartzo e calcita também estiverem disponiveis da literatura, estes serdo

citados a titulo de comparacao.

Em condigdes de grau metamoérfico muito baixo (T<300°C), a deformacdo dos feldspatos ¢
predominantemente riptil, resultando em fraturamento e fluxo cataclastico. As estruturas caracteristicas nos
cataclasitos resultantes deste tipo de deformagdo sdo fragmentos de grdos angulares com uma grande
varia¢do nos tamanhos dos graos, falhamentos em escala de graos e encurvamentos dos planos de clivagem e
geminagdo (Passchier & Trouw 1996). Estudos destas estruturas, efetuados em um microscopio eletronico de
transmissdo (MET), tém mostrado que elas ndo sdo devidas a emaranhados de discordancias, mas a
fraturamentos rupteis em escala muito pequena (Tullis & Yund 1987). Nestas temperaturas, a geminagao
mecanica no plagioclasio, segundo as leis albita e periclina, ¢ importante ¢ pode acomodar uma quantidade

limitada de deformacgao.

A complexidade da geminagdo do plagioclasio é sem paralelo entre os minerais comuns formadores de
rochas. Contudo, a maioria destas geminagdes pode se formar somente durante o crescimento inicial deste
mineral. Enquanto as geminagdes de origem magmatica sdo mais espagadas e mais regulares do que as
geminagoes mecanicas (Nicolas 1989, Smith 1974), as geminagdes mecanicas de origem tectonica sdo
estreitas, numerosas, ¢ tendem a se condensar dentro do grao ou na sua borda (Fig. V.19). Os dois unicos
tipos de geminag@o mecanica que o plagioclasio pode adquirir sdo a albita e a periclina (Starkey 1964,

Brown & Macaudi¢re 1986).

..-G_

Figura V.19 - Diferencas entre as geminagdes de origem magmatica (a) e tectonica (b) nos graos de
plagioclasio. As geminagdes magmaticas sao menos numerosas que as tectonicas e sdo retilineas. As
geminagdes tectOnicas s30 mais numerosas que as magmaticas, estreitas ¢ tendem a se afunilar a partir
da borda do cristal (Nicolas 1989).
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Figura V.20 - Esquema ilustrando a facilidade da geminag¢do mecéanica do plagioclasio em fungéo do
teor de An e da temperatura de equilibrio (ap6s Brown & Macaudiére 1986).

A facilidade da geminagdo mecanica do plagioclasio € condicionada pelo grau de desordem Al/Si na sua
estrutura. Os resultados experimentais de Miigge & Heide (1931), Laves (1952), Borg & Handin (1966),
Borg & Heard (1969, 1970), Seifert & Verploeg (1977), Marshall & McLaren (1977) foram resumidos por
Brown & Macaudiere (1986), que fizeram um esquema ilustrando a facilidade do plagioclasio se geminar
mecanicamente, em fun¢ido do percentual de anortita e da temperatura de equilibrio (Fig V.20). Segundo este
grafico, a facilidade de deformag@o do plagioclasio esta diretamente relacionada ao seu contetido de anortita.
Estudos prévios efetuados em calcita t€m mostrado que a geminagdo mecanica € mais provavel de ocorrer
quando o esfor¢o de cisalhamento resultante sobre o plano de deslizamento da geminagdo e na direcdo de
deslizamento da geminacdo esta em um maximo. Dessa forma, somente aqueles cristais orientados deste
modo no campo do esforgo, assim como os que se encontram aproximadamente nesta condigdo, irdo
geminar. Sem duvida, graos orientados contrariamente ndo poderdao geminar. Rochas que tém minerais com
geminagdo mecanica podem permitir uma localiza¢do aproximada do campo do esforco que causou a
geminagdo através da medida dos elementos de geminagdo destes grios (Lawrence 1970). A aplicagdo desse
método a analise das geminagdes do plagioclasio nos milonitos da zona de cisalhamento Além Paraiba
permitiu, por exemplo, a determinagdo das paleodire¢des de esfor¢cos no dominio sul do Cinturdo Ribeira

(Egydio-Silva & Mainprice 1999).

Em condi¢des de baixo grau metamorfico (T entre 300 e 400°C), a reacdo do plagioclasio a deformagdo ¢
mais ou menos rigida, o que € esperado uma vez que a temperatura de recristalizacdo do plagioclasio é de
cerca de 500°C (Voll 1976). O comportamento ruptil ainda ¢ dominante e ¢ evidenciado por um
microfraturamento interno, embora ja seja assistido por algum movimento de discordancias (Passchier &
Trouw 1996). As microestruturas produzidas por este tipo de comportamento freqiientemente se assemelham

a estruturas plasticas cristalinas, embora elas sejam, de fato, rupteis. Geminacdo encurvada, afinamento da
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geminagdo mecanica, extingdo ondulante, bandas de deformacao e kink bands com bordas acentuadas podem
estar presentes (Pryer 1993). Estruturas claramente separaveis, tais como augen e matriz ou manto-nucleo,

inexistem nestas condi¢des de baixo grau.

Quando as temperaturas variam entre 400 e 500°C, que correspondem a condigdes de baixo a médio grau
metamorfico, diminui a importancia do comportamento riptil. O fraturamento nos graos de plagioclasio sob
estas condi¢des torna-se menos proeminente, mas o microkinking é abundante, provavelmente associado com
feigoes cataclasticas nos locais de emaranhado de discordancias (Tullis & Yund 1987). Ao microscopio
petrografico, os Unicos critérios para atestar estas caracteristicas sdo a falta de uma OPC e uma mistura
homogénea incomum de grdos de plagioclasio e de outras fases minerais em agregados de granulagdo muito
fina. Ainda nestas condi¢cdes de médio grau metamorfico, a deformacgdo plastica intracristalina ¢ capaz de
acomodar parte da deformacao, fazendo com que o salto de discordancias se torne possivel e a recristalizacao
comece a ser importante, especialmente nas bordas dos graos do plagioclasio. Entretanto, nestas condigdes
de temperatura, somente um limitado nimero de sistemas de deslizamento estd ativo. As discordancias
podem ser criadas, mas como o seu movimento ¢ excessivamente dificil nestas temperaturas, elas se tornam
emaranhadas rapidamente e os graos de feldspato sofrem endurecimento (work-hardening), resultando
geralmente numa deformacao ruptil do grio. Quanto a recristalizagdo, esta ocorre, principalmente, por
nucleag@o e crescimento de novos graos (Borges & White 1980, Gapais 1989, Gates & Glover 1989, Tullis
& Yund 1991). As evidéncias deste processo no microscopio petrografico sdo o desenvolvimento de graos de
plagioclasio de granulagdo muito fina e com bordas pontiagudas ao redor dos nucleos dos antigos cristais,

sem estruturas de subgraos nas zonas transicionais (Passchier 1982).

Em condigdes de médio a alto grau metamorfico (T entre 500 e 700°C), a deformagdo nos feldspatos é
acomodada tanto por mecanismos rupteis como por mecanismos dicteis. O movimento de discordancias
torna-se progressivamente mais facil a medida que a temperatura aumenta, reduzindo assim a quantidade de
endurecimento que o grdo deformado sofre. Estruturas manto-niicleo podem facilmente se desenvolver
nestas temperaturas. O nicleo ou augen é circundado por graos recristalizados de granulacdo fina que foram
separados do grao original. Estes graos menores estado mais susceptiveis a fluxo de difusdo e assim comegam

a se deformar plasticamente.

Nas condigdes de alto grau metamorfico (T entre 700 e 900°C), a plasticidade cristalina torna-se o
mecanismo de deformagdo dominante. O deslizamento de discorddncias pode acomodar a maior parte da
deformacgdo. Poucos sistemas de deslizamento parecem estar ativos no plagioclasio, mesmo em altas
temperaturas, e estes variam muito a depender da sua composi¢do e da temperatura de deformagao. O plano
mais favoravel ao deslizamento ¢ o plano da geminagdo albita (010) e as dire¢des mais favoraveis sdo as
[001] e [100]. Geralmente o sistema de deslizamento (010) [001] parece ser o dominante (Fig. V.21) em

condi¢des de médio a alto grau metamorfico, embora em temperaturas muito altas os sistemas (010) [100] e
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(001) [100] possam ser ativados (Montardi & Mainprice 1987, Ji & Mainprice 1988, Dornbush et al. 1994,
Ullemeyer et al. 1994, Kruhl 1987). A ocorréncia do salto de discordéncia ¢ dificil e o endurecimento ainda
podem levar a algum fraturamento ruptil. Os processos de restauragdo incluem recristalizagdo por migracao
das bordas dos graos e recristalizagdo por rotagdo de subgraos. A recristalizagdo por migragdo das bordas dos
grdos ¢ muito mais importante do que a recristalizacdo por rotacdo de subgrdos porque os feldspatos
acumulam rapidamente um grande numero de discordancias e a recristalizagcdo por migracdo das bordas de
grdos ¢ um processo muito efetivo para remové-las. Neste estagio de deformagéo, a recristalizagdo dinamica

torna-se possivel.

Em condi¢des de temperaturas ainda mais altas dentro da facies granulito (acima de 900°C), a difusao torna-
se 0 mecanismo de deformacdo dominante. Esta pode ser assistida pela presenga de um fundido como um

fluido intergranular. A presenca de agua também aumentara o campo onde a difusdo estara ativa.

(0000 (001 ]
{0000 [ 100]

Figura V.21 - Sistemas de deslizamento do plagioclasio.

Para a maioria dos minerais formadores das rochas, as taxas de crescimento sdo anisotropicas, o que faz com
que os cristais se desenvolvam com formas desiguais, que estdo diretamente ligadas as formas
cristalograficas. Por exemplo, o plagioclasio freqiientemente se desenvolve na forma tabular, geralmente
alongada segundo os planos (010) e (001), achatado segundo o eixo [010] e com relagdes de forma (aspect
ratios) tipicas entre 2 e 4. Se um cristal com esta forma assenta por gravitagdo em uma camara magmatica
"calma", ou seja, onde ndo ha aportes de novos materiais que gerem correntes de convecgdo dentro da

camara, entdo a sua face plana ou o seu eixo longo fica paralelo ao plano de acamadamento.
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V.5 - Microestruturas e mecanismos de deformacio do plagioclasio

dos macicos gabro-anortositicos do Sul da Bahia

As rochas anortositicas sdo ideais para se estudar a deformacao do plagiocléasio devido ao alto contetdo deste
mineral nestas rochas. A composi¢do mineraldgica destas rochas compreende principalmente trés grupos de
minerais: olivinas, piroxénios e feldspatos. Nas rochas em estudo, a olivina alcanga, no maximo, cerca de 5%

do contetido modal e os piroxénios cerca de 20%.

V.5.1 - Metodologia

A analise microestrutural das rochas anortositicas dos macigos de Rio Piau, Samaritana/Carapussé e
Potiragua foi feita, inicialmente, na lupa binocular Wild Heerbrugg, que permite observar a lamina inteira no
seu campo de visdo, em luz plana e com nicois cruzados. Nesta etapa foram selecionadas as laminas delgadas
para serem analisadas ao microscopio optico Leitz DMRXP, com objetivas de 2,5x, 10x, 20x/0,40 PH1,
20x/0,40 P, 40x/0,70 e 100x/1,25. Neste microscopio foram analisadas 51 laminas delgadas (19 de Rio Piau,
23 de Samaritana/Carapussé ¢ 9 de Potiragud) e destas, 12 foram selecionadas (4 de Rio Piau, 5 de
Samaritana/Carapussé e 3 de Potiragud) e tiveram suas microestruturas fotografadas em uma camera digital
Coolpix 990 da Nikon com Superhigh-performance 3X, acoplada ao microscopio Optico e a lupa. As
fotomicrografias foram transferidas, posteriormente, para um microcomputador e tratadas nos softwares
Adobe Photoshop 6.0, Adobe Illustrator 7.0 e Corel Photo-Paint 11. Para complementar os estudos
microestruturais, foram selecionadas 7 laminas para medidas das orientagdes preferenciais cristalograficas

pelo método EBSD e 5 para analises na microssonda eletronica.

V.5.2 - Macico de Samaritana/Carapussé

O estudo dos mecanismos de deformag@o do plagioclasio no Maci¢o de Samaritana/Carapussé se concentrou
nas rochas classificadas por Jesus (1997)/Macédo (2000) como anortositos. Macroscopicamente, estas rochas
apresentam coloragdo cinza escura e granulagdo que varia de grossa a muito grossa. A anisotropia destas
rochas ¢ marcada pelo alinhamento de duas populagdes de cristais de plagioclasio e pela foliagdo, a qual ¢
definida pelos agregados de minerais maficos (principalmente piroxénios e biotita) que contornam os graos

reliquiares de plagioclasio e pela orientagdo preferencial de forma dos porfiroclastos.

A anélise microestrutural de 23 laminas delgadas deste macigo mostrou que nao hé variagdes significativas

de textura e composi¢do mineraldgica entre as amostras estudadas. De uma forma geral, o primeiro aspecto
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que sobressai na analise destas rochas ¢ uma deformagdo plastica marcante. A maioria das amostras
apresenta texturas primarias e secundarias. As texturas primarias sdo de origem magmatica e estdo
evidenciadas nos porfiroclastos de plagioclasio (relictos de cristais igneos), pela presenca de geminacdo
magmatica segundo a lei Carlsbad e zoneamento igneo. As texturas secundarias sdo feicdes de deformacao
evidenciadas por extingdo ondulante, geminagdo em cunha, encurvamento de geminagao ¢ de rede cristalina

dos porfiroclastos de plagioclasio, e também por uma matriz recristalizada dinamicamente.

O plagioclasio se apresenta como graos reliquiares, que doravante serdo denominados porfiroclastos, e como
grdos muito menores (0,5 mm em média), constituindo uma matriz finamente granulada. Alguns cristais de
plagioclasio chegam a alcangar mais de 30 mm e estdo imersos nesta matriz. Os grdos de plagioclasio do
macigo de Samaritana/Carapussé foram classificados como labradorita, com teores médios de anortita em
torno de 66%. Na presente tese, a composicao deste mineral foi determinada em porfiroclastos e graos da
matriz, com o objetivo de auxiliar na interpretagdo das microestruturas ¢ das orientagdes preferenciais
cristalograficas. Tanto os porfiroclastos quanto os grios de plagiocldsio da matriz mostram abundantes
evidéncias oOpticas de deformacdo intracristalina, tais como extingdo ondulante, geminacdo mecanica com
lamelas finas e em cunha, encurvamento de geminagdo, distor¢do da rede cristalina, presenca de subgrdos e
recristalizagdo dindmica, embora os porfiroclastos se apresentem mais fortemente deformados. Estes se
apresentam com formas tanto alongadas quanto globulares e, na maioria das amostras analisadas, apresenta

uma orientagdo preferencial de forma, provavelmente de origem magmatica.

Os minerais maficos ocorrem geralmente na forma de agregados ao redor dos porfiroclastos de plagioclasio.
Estes agregados mostram texturas poligonizadas similares as do plagioclasio da matriz. O principal
constituinte destes agregados maficos ¢ o clinopiroxénio, seguido pelo ortopiroxénio, 6xidos de Fe-Ti e

olivina.

Os piroxénios estdo muito fraturados e se apresentam freqiientemente poligonizados, sendo esta
poligonizagdo dos piroxénios mais acentuada que a dos graos de plagioclasio da matriz. Os cristais maiores
de piroxénio apresentam 2 diregdes de fraturamento, com um angulo de aproximadamente 30° entre elas.
Ocasionalmente, apresentam-se com clivagem encurvada, e coroados por anfibolio, biotita e minerais
opacos, indicando que estes minerais se cristalizaram as custas dos piroxénios. Freqiientemente, apresentam-

se exsolvidos.

A biotita ocorre nas formas de palhetas bem formadas contornando os porfiroclastos de plagioclasio, em
agregados com os demais minerais maficos, e substituindo os piroxénios e anfibolios nas bordas, clivagens e
fraturas destes minerais, ora como cristais bem formados, ora sem forma definida, em percentuais que
chegam a ultrapassar 5% do conteudo modal (Pranchas V.1, V.2 e V.3). Estas formas de ocorréncia sugerem

duas origens, sendo uma magmatica e a outra como produto de transformacao dos piroxénios e anfibolios.
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Os minerais opacos sdo, principalmente, magnetita e titano-magnetita. Eles ocorrem formando massas
irregulares presentes nos espagos intergranulares dos grdos de plagioclasio ou associados aos minerais
maficos, como produto de alteragdo secundaria tardia, e também como pequenas inclusdes euédricas nos
grdos de plagioclasio. Assim como para a biotita, estas formas de ocorréncia sugerem que alguns destes

minerais s30 magmaticos e outros sdo produtos de alteragdo de outros minerais.

A olivina, pouco freqiiente, se apresenta associada aos demais minerais maficos.

Os anfibolios se apresentam como cristais subédricos a anédricos, com tamanho médio em torno de 0,5 mm,

e estdo sempre associados a piroxénios, biotita e minerais opacos, caracterizando o seu carater secundario.

O quartzo e o feldspato alcalino ocorrem como pequenos graos disseminados na matriz rica em plagioclasio
e na maioria das vezes s6 foram detectados em analises de microssonda eletronica. Ocasionalmente foram
observados cristais maiores de feldspato alcalino e quartzo associados a matriz, inclusive com o quartzo

apresentando a forma de ribbon.

V.5.2.1 - Microestruturas dos porfiroclastos de plagioclasio

Os porfiroclastos de plagioclasio representam cerca de 40 a 50% do volume da rocha, com tamanhos que
chegam a alcangar mais de 30 mm (Prancha V.3c). A maioria deles apresenta geminagdo mecanica, extingao
ondulante, bandas de deformacao, kink bands, formacao de subgrios, e recristalizacdo ao longo dos limites
dos grios e fraturas (Pranchas V.1, V.2 e V.3), indicando uma deformagdo plastica intensa. Estes
porfiroclastos se apresentam tanto alongados, com relagdes de forma de até mais de 8:1 (Prancha V.4a),
quanto globulares, com formas equidimensionais (Pranchas V.2d, V.3b). Os alongados sdo mais abundantes
que os globulares e geralmente mostram kinking e extingdo ondulante. Eventualmente, sdo observados nestes

porfiroclastos resquicios de um zoneamento igneo (Pranchas V.3a, V.3b).

As geminagdes presentes nos porfiroclastos de plagioclasio sdo magmaticas e tectonicas, sendo que as
tectonicas sdo as mais comuns e estdo presentes em cerca de 80% dos porfiroclastos. Os que apresentam
geminagdo primaria, segundo as leis Carlsbad e albita-Carlsbad, podem ser considerados como graos
reliquiares do protolito igneo. Segundo Shelley (1992), cristais de plagiocldsio com geminagao Carlsbad tém
teores de anortita maiores do que os que ndo apresentam esta geminagdo. Nos porfiroclastos de plagioclasio
do Macico de Samaritana/Carapussé que apresentavam este tipo de geminacdo, andlises de microssonda
eletronica mostraram que estes graos de plagioclasio com geminag@o Carlsbad tinham os mesmos teores de

anortita que os porfiroclastos que ndo apresentavam este tipo de geminagao.
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Prancha V.1 - Fotomicrografias dos aspectos gerais das rochas anortositicas.

(a)

(b)

(c)

(d)

Visdo geral dos agregados de minerais maficos (piroxénios, anfibolios, biotita € minerais opacos)
definindo a foliagdo da rocha (a 45° da borda curta inferior da 1amina). Lamina CM19 em luz

plana.

Aspecto geral das feicdes de deformacdo dos porfiroclastos de plagiocldsio (extingdo ondulante,
geminagdo mecanica, fraturamento, recristalizagdo ao longo dos limites de graos e fraturas) e da
matriz, bem como a distribui¢ao dos agregados de minerais maficos. Mesma lamina delgada de (a)

com nicois cruzados.

Aspecto geral dos agregados de minerais maficos (piroxénios, anfibolios, biotita e minerais
opacos) definindo a foliacdo da rocha (a 45° da borda curta inferior da ldmina). Ldmina CM20 em

luz plana.

Visdao geral das feicoes de deformacdo dos porfiroclastos de plagioclasio (extingdo ondulante,
geminagdo mecanica, fraturamento, recristalizagdo ao longo dos limites de graos e fraturas) e da
matriz, bem como a distribuicdo dos agregados de minerais maficos. Mesma lamina delgada de (c)

com nicois cruzados.
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Prancha V.2 - Fotomicrografias dos aspectos gerais das rochas anortositicas.

(a)

(b)

(©)

(d)

Aspecto geral dos agregados de minerais maficos (piroxénios, anfibdlios, biotita e minerais
opacos) definindo a foliagdo da rocha (a 45° da borda curta inferior da l1dmina). Ladmina CM08 em

luz plana.

Visdo geral dos porfiroclastos de plagioclasio mostrando feigdes de deformagdo (extingao
ondulante, geminacdo mecanica, fraturamento e recristalizagdo ao longo dos limites de graos e
fraturas) e da matriz. Os minerais maficos estdo distribuidos em bandas paralelas a foliagdo.

Mesma lamina delgada de (a) com nico6is cruzados.

Visdao geral da foliagdo da rocha (a 120° da borda curta inferior da lamina) definida pelos
agregados de minerais maficos (piroxénios, anfibdlios, biotita e minerais opacos). Ldmina CM09

em luz plana.

Aspecto geral das feicdes de deformacgdo dos porfiroclastos de plagioclasio (extingdo ondulante,
geminagdo mecanica, fraturamento, e recristalizagdo ao longo dos limites de grios e fraturas), da
matriz ¢ da distribuicdo dos agregados de minerais maficos. Mesma lamina delgada de (¢) com

nicdis cruzados.
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Prancha V.3



Prancha V.3 - Fotomicrografias dos aspectos gerais das rochas anortositicas (nicéis cruzados).
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(a) Aspecto geral das rochas anortositicas do Macigo de Samaritana/Carapussé, destacando as duas

formas de apresentagdo do plagioclasio. Como porfiroclastos, apresentando aspectos igneos

(geminacdo magmatica segundo a lei Carlsbad, conforme cristal na parte central da lamina, e

zoneamento no cristal da parte superior da lamina) e de deformagdo (extingdo ondulante,

geminagdo em cunha, encurvamento de geminacdo e de rede cristalina), ¢ como matriz

recristalizada dinamicamente. Lamina SAM148-B1.

(b) Visao geral dos porfiroclastos de plagioclasio com geminacao Carlsbad, zoneamento igneo (cristal

na parte superior direita), plano de composicdo da geminacdo Carlsbad encurvado e matriz

recristalizada no plano de composi¢ao da geminacao (no cristal com geminagdo Carlsbad no centro

da lamina). Lamina SAM9893-2B1.

(c) Aspecto geral de um porfiroclasto de plagioclasio com mais de 30 mm, mostrando uma associagio

de deformagdo plastica intracristalina e microfraturamento. Este cristal apresenta geminacdo

mecanica em cunha das bordas para o centro segundo as leis albita e periclina. A parte superior do

porfiroclasto estd parcialmente consumida por grdos formados por recristalizacdo, que se

desenvolve, preferencialmente, ao longo dos limites de grios, geminagdes ¢ microfraturas. Lamina

CRO1.

(d) Visao geral dos porfiroclastos de plagioclasio apresentando seus aspectos de deformagdo ductil.

Lamina CM22.
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A geminag@o mecénica segundo a lei albita geralmente predomina sobre a geminagao segundo a lei periclina,
embora esta também ocorra com freqiiéncia (Prancha V.2d). Conforme ja foi visto anteriormente, estas sao
as duas unicas leis segundo as quais ocorre a geminagdo mecanica no plagiocldsio. H4 uma variacdo
substancial, de grdo para grio, na quantidade e na morfologia das geminagdes e no volume do grao afetado
por elas (Pranchas V.1, V.2, V.3). Assim, alguns porfiroclastos estdo inteiramente geminados sob uma ou
ambas as leis da geminagdo (Prancha V.4b), enquanto que outros contém somente geminagdes curtas € em
pequenas quantidades (Prancha V.4c). A maioria das geminagdes ¢ continua (Prancha V.4d), embora as
geminagdes em forma de cunha também sejam comuns. Estas ultimas geralmente se estendem da borda dos
graos em diregdo ao centro do cristal (Pranchas V.3c, V.4d) e também em podem se originar em fraturas pré-
existentes como um mecanismo de acomodar a deformacdo, sendo que algumas destas fraturas,
ocasionalmente, deslocam as geminagdes (Prancha V4e). As geminag¢des podem ocorrer restritas aos limites
dos porfiroclastos (Prancha V.4d) ou estarem completamente contidas dentro deles (Prancha V.4b) e,
freqiientemente, se apresentam encurvadas por efeito tectonico (Pranchas V.1, V.2, V.3, V.4f). Olsen &
Kohlstedt (1985) estudaram, em microscopia eletronica, as microestruturas de cristais de plagioclasio de
composicdo intermedidria (Anps-Ang) deformados naturalmente e observaram que discordancias

freqlientemente ocorrem nos limites das geminagdes ou nas terminagdes delas.

A extingdo ondulante ¢ uma das indicagcdes mais Obvias da deformagdo intracristalina ¢ consiste de uma
variagdo gradual na posi¢do de extingdo dentro de um grio. Quando esta variagdo na posi¢do de extingdo
forma bandas com limites relativamente abruptos ¢ bem definidos, ela é chamada de banda de deformacao
(Olsen & Kohlstedt 1985). Grande parte dos porfiroclastos de plagioclasio apresenta extingdo ondulante
(Prancha V.5a), seja ela incipiente ou marcante. Quanto as bandas de deformagdo, estas ocorrem em menor

escala (Prancha V.5b).

A acumulagdo de discordancias nas bandas de deformagdo leva a formagdo de subgrdos que apresentam
desorientagdo em relagdo ao porfiroclasto "pai" entre 1° ¢ 15°. Subgrios sdo fei¢des tipicas de processos de
deformac@o de alta temperatura (Nicolas & Poirier 1976). Os subgrios se desenvolvem extensivamente tanto
nas bordas dos porfiroclastos (Pranchas V.5c, V.5d) como no seu interior (Prancha V.5¢). Suas formas
variam de irregulares (Prancha V.5¢) a poligonais (Prancha V.5f), com tamanhos médios entre 0,1 ¢ 0,3 mm.
Os subgraos sdo observados com mais freqiiéncia em graos geminados € com encurvamento de rede
cristalina ou de geminagao, mas eles ocorrem também em cristais sem geminacao (Pranchas V.6a, V.6b). A
observagdo de subgrios com granulometria similar a da matriz sugere que a recristalizacdo por rotagdo de
subgrao tenha sido um processo importante na formagao da matriz. Outro processo de recristalizacdo ativo
nessas rochas € o bulging. Este processo de difusdo possibilita a migra¢do dos limites dos graos e a formagao

e o desenvolvimento de grios, a partir dos limites de graos dos porfiroclastos (Pranchas V.6¢c, V.6d).
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Prancha V.4 - Fotomicrografias das microestruturas dos porfiroclastos de plagioclasio (nicdis

cruzados).

(2)

(b)

(©)

(d)

(e)

()

Porfiroclasto de plagioclasio alongado com relagdes de forma de mais de 8:1. Lamina CMOS-

83/10.

Porfiroclasto de plagioclésio inteiramente geminado segundo as leis albita (aproximadamente na
direcdo N330° em relagdo a borda longa da lamina) e periclina (aproximadamente na dire¢do N60°

em relagdo a borda longa da l1amina). La&mina CM09-73/25.

Porfiroclasto de plagioclasio mostrando apenas geminagdes curtas, em pequenas quantidades

restritas as bordas dos graos e se estendendo em direcdo ao centro do cristal. Limina CM20-63/29.

Porfiroclasto de plagioclasio mostrando geminag@o mecénica estreita e continua.Lamina CM 09-

82/34.

Porfiroclasto de plagioclasio geminado segundo a lei albita apresentando uma fratura deslocando
as geminagoes, kink na parte inferior do cristal € gemina¢do mecanica na forma de cunha iniciando

nos dois lados da fratura. Limina CM22-82/5.

Porfiroclasto de plagioclasio com deformagdo ductil evidenciada pela curvatura acentuada do

plano de composi¢@o da geminagdo. Lamina CM19-69/4.
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Os portiroclastos de plagioclasio sofreram redugdo da granulometria pelo mecanismo de recristalizag@o. Os
graos recristalizados se formam nas margens dos porfiroclastos e ao longo de microfraturas. Na maioria das
vezes, este processo consome parcialmente o porfiroclasto (Prancha V.6e), embora, ocasionalmente, ele
chega a disseca-los completamente (Prancha V.6f). A transicdo gradual de subgrios para gréos
recristalizados ocorre extensivamente ao longo das margens dos porfiroclastos, nas microfraturas existentes
nas margens ¢ no interior destes, ¢ ao longo de planos de geminagdo, sugerindo que o processo de
recristalizagdo por rotagdo de subgrdos foi importante (Poirier & Nicolas 1975). Onde dois porfiroclastos

estdo em contato, seus limites sao lobados e podem conter graos recristalizados de pequeno tamanho.

Tem sido inferido que, durante a recristalizagdo dinamica do plagioclasio, novos graos podem se formar por
nucleacao (White 1975, Marshall & Wilson 1976). Um argumento para a nucleacdo ¢ proporcionado pelas
mudancas quimicas que freqiientemente sdo observadas entre os antigos e novos graos de plagioclédsio
(White 1975, Brown et al. 1980, Sodré Borges & White 1980, Brodie 1981, Olsen & Kohlstedt 1985, Molli
1994, Stiinitz 1998). Entretanto, um grande ntimero de novos graos sem mudangas quimicas e sem relagoes
de controle com os graos parentais tem sido observado em amostras deformadas experimentalmente (Tullis

& Yund 1985, 1987, 1992, Tullis ef al. 1990, Ji & Mainprice 1987, 1990).

As microestruturas sugestivas de nucleac¢do existem no macico em estudo (Pranchas V.7a, V.7b). Analises
feitas em dois destes graos na amostra CM-19 (Tab. III.1) mostraram que ndo existem variagdes
significativas de composi¢@o destes gridos quando comparadas com as composi¢des dos porfiroclastos e da
matriz recristalizada. Devido a quantidade de andlises efetuadas nestes grios ndo ser estatisticamente
representativa, ndo se pode afirmar que porfiroclastos, matriz recristalizada e grdos nucleados nao

apresentam variacdes significativas de composicao.

A distribuicdo dos diferentes tipos de microestruturas ¢ completamente heterogénea até dentro de uma
mesma lamina delgada. Enquanto alguns porfiroclastos mostram poucas evidéncias de deformacdo plastica
por deslizamento intracristalino (extingdo ondulante fraca, pequena quantidade de geminacdo mecanica nas
bordas), outros mostram extensivas evidéncias desta deformacdo (formacdo de subgrdos, bandas de
deformagdo, encurvamento acentuado da rede cristalina). Em zonas de moderada distor¢ao da rede cristalina
nos porfiroclastos de plagioclasio, estes sdo invadidos por zonas de recristalizacdo (Prancha V.6e). Zonas de
alta deformacgdo de rede cristalina dos porfiroclastos sdo caracterizadas por kinking e geminagdo. Trilhas de
graos recristalizados adentram os porfiroclastos ao longo destas zonas e, muitas vezes, a deformagdo € tao
intensa que eles chegam a estar quase que completamente consumidos pela matriz recristalizada
dinamicamente (Prancha V.6f). Estas zonas sdo locais favoraveis a recristalizacdo e, desta forma, varios

graos alongados sao formados de um grao anteriormente maior (Prancha V.7¢c).
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Prancha V.5 - Fotomicrografias das microestruturas dos porfiroclastos de plagioclasio (nicdis

cruzados).

(a) Porfiroclasto de plagioclasio apresentando extingdo ondulante. Ladmina CM20-63/29.

(b) Porfiroclasto de plagioclésio apresentando bandas de deformagdo. Lamina CM08-81/16.

(c) Desenvolvimento de subgrdos na borda de um porfiroclasto de plagioclasio mostrando que o
processo de recristalizacdo por rotacdo de subgrios esteve ativo nestas rochas. O grao claro que se
encontra na parte superior esquerda da lamina parece ser um Unico grdo. Lamina CM20-61/31.

(d) Com um pequeno giro da platina do microscopio, o grdo claro da parte superior esquerda da
fotomicrografia (c) evidencia o desenvolvimento dos subgrios.

(e) Desenvolvimento de subgrdos com formas irregulares no interior de um porfiroclasto de
plagioclésio. Lamina CM20-84/5.

(f)  Subgraos com formas poligonizadas apresentando jungoes triplices a 120°. Lamina CM22-67/6.
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Prancha V.6 - Fotomicrografias das microestruturas dos porfiroclastos de plagioclasio (nicdis

cruzados).

(a) Desenvolvimento de subgrdos em grao de plagioclasio sem geminagdo. Lamina CM22-87/8.

(b) Com um pequeno giro da platina do microscopio, o grado que estd circundado de branco na
fotomicrografia (a) evidencia o desenvolvimento de subgraos.

(c) Evidéncia de outro processo de recristalizacdo que esteve ativo nessas rochas. Este processo,
denominado de bulging, possibilitou a migracdo dos limites dos grios e a formagdo e
desenvolvimento de novos graos nos limites dos porfiroclastos. Lamina CM09-80/28.

(d) Com um pequeno giro da platina do microscopio, a continuidade optica entre o porfiroclasto e o
grdo que esta se formando pelo processo de recristalizagdo por bulging fica mais evidente. Mesma
lamina de (c).

(e) Zonas de moderada distor¢do da rede cristalina em um porfiroclasto de plagioclasio invadidas por
zonas de recristalizagdo. A formacgdo de grios recristalizados nas margens ¢ ao longo de destas
zonas de distor¢ao da rede cristalina, na maioria das vezes, consome parcialmente o porfiroclasto.
Lamina CM09-91/8.

(f)  Zonas de alta deformagdo de rede cristalina em um porfiroclasto de plagioclasio. Trilhas de graos

recristalizados adentram o porfiroclasto ao longo destas zonas deixando-o quase que

completamente consumido pela matriz recristalizada dinamicamente. Lamina CM19-69/10.
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De uma forma geral, os porfiroclastos sdo contornados por uma matriz de plagioclasio e agregados de
minerais maficos constituidos, principalmente, de piroxénios, biotita e 6xidos de Fe-Ti (Prancha V.4),
embora eles também se apresentem inteiramente contornados por graos de plagioclasio da matriz. Os limites
entre os porfiroclastos e estas fases minerais, quando observados em detalhe, se apresentam de duas formas:
(i) irregulares; e (ii) retos a quase retos. Os limites irregulares possuem formas serradas, lobados ou
completamente indefinidas (Pranchas V.7d, V.7e). Os limites retos a quase retos sdo observados quando
novos graos em contato com os porfiroclastos estdo poligonizados ou em vias de poligonizacdo (Prancha

V.70).

V.5.2.2 - Microestruturas da matriz de plagioclasio

A matriz das rochas anortositicas analisadas representa de 50 a 60% do volume da rocha e ¢ constituida,
principalmente, de plagioclasio e, subordinadamente, de piroxénios, biotita e 6xidos de Fe-Ti-V (Prancha
V.8a). Os graos de plagioclasio da matriz se apresentam de diferentes formas: (i) limpidos, sem indicios de
deformacgao e/ou geminacdo ou com muito pouco destes aspectos deformacionais (Prancha V.8b); (ii) com
geminagdo primaria, segundo a lei albita (Prancha V.8c); (iii) com texturas poligonizadas com jungoes
triplices a 120° (Prancha V.8d); e (iv) com geminag@o mecanica, ocasionalmente encurvada, e com extingdo
ondulante (Prancha V.8e). A maioria destes grios se apresenta nas trés primeiras formas citadas. Geralmente
eles sdo isomorfos e possuem tamanhos que variam de 0,01 a 0,8 mm, com tamanho médio de 0,5 mm. Os
grdos da forma (iv) possuem formas ligeiramente alongadas, tamanhos variando de 0,3 a mais de 2 mm e
limites de grios irregulares. Esta grande variagdo sugere que muitos deles sdo remanescentes de antigos

porfiroclastos.

Os limites destes graos recristalizados tém geometrias que variam de reta (com jungdes triplices a 120°) a
ligeiramente suturada. Em alguns setores das laminas, pode-se observar limites curvos ou irregulares
(Prancha V.8f). De uma forma geral, os graos recristalizados de plagioclasio ndo apresentam uma orientacdo
preferencial de forma, embora se observe uma orientagdo de forma incipiente nas proximidades dos

porfiroclastos (Prancha V.9a).

Muitos aspectos encontrados nesta matriz de plagioclasio sdo indicativos de que estes graos, ou pelo menos
parte deles, também sofreram deformagao ductil. A presenca de geminagdo segundo as leis albita e periclina
¢ muito comum nos graos da matriz. Elas se estendem por todo o grao ou podem se apresentar partindo da
borda em diregdo ao centro e na forma de cunha. Kink bands e limites de graos de baixo dngulo também sao
observados em muitos graos recristalizados (Pranchas V.8e, V.9b). Estes aspectos microestruturais estdo de
acordo com a interpretacdo de que grios da matriz sdo produtos de recristalizacdo dinamica (Nicolas &

Poirier 1976).
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Prancha V.7 - Fotomicrografias das microestruturas dos porfiroclastos de plagioclasio (nicdis

cruzados).

(a) Microestrutura sugestiva de nucleacdo. Lamina CM22-89/9.

(b) Detalhe da fotomicrografia (a).

(c) Grao de plagioclasio alongado (ao centro) formado, provavelmente, de um grdo anteriormente
maior que foi consumido pelo processo de recristalizagdo dinamica. Lamina CM08-93/21.

(d) Limites de grios irregulares entre o porfiroclasto de plagioclasio e as outras fases minerais.
Lamina CMO08-81/8.

(e) Limites de graos irregulares entre o porfiroclasto de plagioclasio e as outras fases minerais.
Lamina CM22-65/30.

() Limites retos a quase retos entre o porfiroclasto de plagioclasio e os graos da matriz. Os limites

retos sdo observados quando novos grdos em contato com o porfiroclasto estdo poligonizados ou

em vias de poligonizagdo. Lamina CM20-75/17.



138

Prancha V.8
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Prancha V.8 - Fotomicrografias das microestruturas da matriz de plagioclasio (nicdis cruzados).

(@)

(b)

(©)

(d)

(e)

<)

Visdo geral da matriz das rochas anortositicas analisadas. Ela é constituida, principalmente, de
plagioclasio e, subordinadamente, de piroxénios, biotita e o6xidos de Fe-Ti-V. Lamina CMO09-

64/32.

Graos de plagioclasio da matriz limpidos, sem indicios de deformagdo e/ou geminagdo ou com

muito pouco destes aspectos deformacionais. Lamina CM08-87/12.

Graos de plagioclasio da matriz com geminagdo primaria segundo a lei albita. Lamina CM09-

90/30.

Graos de plagioclasio da matriz apresentando texturas poligonizadas com jungdes triplices a 120°.

Lamina CM09-85/30.

Graos de plagioclasio da matriz com limites de graos irregulares, formas ligeiramente alongadas e
apresentando aspectos deformacionais tais como geminagd0 em cunha e encurvamento de

geminacdo. Lamina CMO08-81/5.

Graos de plagioclasio da matriz apresentando tanto limites curvos, irregulares e ligeiramente

suturados quanto retos ¢ com jungoes triplices a 120°. Lamina CM22-85/11.
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Prancha V.9 - Fotomicrografias das microestruturas dos minerais da matriz.

(@)

(b)

(c)

(d)

(e)

<)

Graos recristalizados de plagioclésio apresentando uma orientagdo preferencial de forma incipiente

nas proximidades do porfiroclasto. Ldmina CM19-67/23 com nico6is cruzados.
Visdo geral da matriz das rochas anortositicas mostrando alguns aspectos deformacionais (extingao
ondulante e geminacdo em cunha) dos grdos de plagioclasio. Ladmina CM09-76/18 com nicois

cruzados.

Graos de piroxénios poligonais observados ao longo das margens de um porfiroclasto de

piroxénio. Lamina CM19-64/21 em luz plana.

Mesma fotomicrografia de (c) com nicois cruzados. Ldmina CM19-64/21.

Porfiroclasto de piroxénio rodeado de graos de piroxénios recristalizados. Ladmina CM20-77/8 em

luz plana.

Grao reliquiar de clinopiroxénio com ex-solucdo de ortopiroxénio. Observa-se também que graos

recristalizados de piroxénio adentram este grao. Lamina CM19-64/21 com nicois cruzados.
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As microfraturas observadas nos porfiroclastos também se desenvolveram nos grios recristalizados. Nestes
graos, estas fraturas podem se desenvolver dentro de um unico grao ou elas podem cortar uns poucos graos,
mas sdo muito menos pervasivas do que nos porfiroclastos (Pranchas V.7f, V.8d, V.8¢). Localmente,
observam-se cristais maiores de plagioclasio que chegam a alcangar 1 mm. Esses cristais sdo relictos de

porfiroclastos que ndo foram totalmente consumidos pela recristalizagao dindmica.

V.5.2.3 - Microestruturas dos demais minerais da matriz

Depois do plagioclasio, os piroxénios sao os minerais volumetricamente mais importantes da matriz, sendo o
clinopiroxénio mais abundante que o ortopiroxénio. A presenca do ortopiroxénio atesta que estas rochas
alcancaram temperaturas e pressdes compativeis com a facies granulito. As microestruturas dos piroxénios
confirmam que estas rochas foram deformadas em altas temperaturas. Grdos recristalizados de orto e
clinopiroxénio com tamanhos médios de 0,5 mm s3o observados ao longo das margens de porfiroclastos de
piroxénio (Pranchas V.9c, V.9d, V.9¢) e em zonas que cortam estes porfiroclastos (Prancha V.9f). Os graos
poligonais de piroxénio podem ter se formado por recristalizacdo dindmica, mas a auséncia de subgraos nos
piroxénios sugere que eles podem ter se formado por microfraturamento ou cataclase, seguido por annealing
dos fragmentos ou por cimentagdo dos fragmentos por sobrecrescimentos opticamente continuos do mesmo
mineral (Brodie & Rutter 1985). Os porfiroclastos de piroxénio ocasionalmente apresentam encurvamento da
clivagem (Prancha V.10a, V.10b), atestando que estes porfiroclastos sofreram deformacéo ductil (Prancha

V.10c). Também apresentam ex-solucdo de orto em clinopiroxé&nio.

A biotita se apresenta de duas formas. A maioria dos grios ocorre em forma de palhetas (Pranchas V.10a,
V.10d) e contornando os porfiroclastos de plagioclasio, sugerindo uma origem magmatica. Graos sem forma
definida e com forte pleocroismo (Prancha V.10e) ocorrem associados, principalmente, aos agregados de
minerais maficos e, subordinadamente, aos grdos em forma de palhetas que contornam os porfiroclastos de

plagioclasio.

Os agregados de minerais maficos sdo constituidos principalmente de piroxénios. Os anfibolios ocorrem
como minerais de alteracdo associados a estes minerais maficos (Pranchas V.9¢c, V.9¢, V.10a). Os 6xidos de
Fe-Ti também estdo associados aos agregados de minerais maficos e constituem produto de alteracdo destes
minerais (Pranchas V.10d, V.10e). Estes 6xidos também ocorrem como grandes cristais (oikocristais?),
provavelmente cristalizadas durante ou apos a deformagdo, uma vez que carregam pedacos de minerais

deformados, de piroxénios com ex-solug@o e matriz de plagioclasio poligonizada (Prancha V.10f).
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Prancha V.10
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Prancha V.10 - Fotomicrografias das microestruturas dos minerais da matriz.

(a) Aspecto geral dos agregados de minerais maficos. Lamina CM19-67/23 em luz plana.

(b) Porfiroclasto de piroxénio apresentando geminagdo encurvada. Lamina CMO09-76/18 com nicois

cruzados.

(¢) Grao de piroxénio apresentando ex-solugdo. Lamina CM19-64/21 com nic6is cruzados.

(d) Biotita em forma de palhetas. Ldmina CM19-64/21 em luz plana.

(e) Biotita sem forma definida e com forte pleocroismo. Ldmina CM20-77/8 com nico6is cruzados.

()  Grande cristal de 6xido de Fe-Ti intersticial. Ldmina CM19-64/21 com nico6is cruzados.
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A matriz também ¢ constituida de quartzo, em propor¢des modais que alcangam até 5%. Ocasionalmente, ele
encontra-se na forma de ribbon (Prancha V.11a, V.11b), sugerindo que ele ja fazia parte da matriz da rocha
quando ela foi deformada. Analises da matriz efetuadas em microssonda eletronica mostraram que a mesma
também ¢ constituida de feldspato alcalino. Estes raramente sao identificados em microscopia 6ptica, embora
sua presenca seja constante, principalmente em locais onde ndo seriam esperados, tais como na matriz que

adentra os porfiroclastos de plagioclasio.

V.5.2.4 - Mecanismos de deformaciao do Macico de Samaritana/Carapussé

As observacdes microestruturais das rochas anortositicas do Macico de Samaritana/Carapussé foram
efetuadas ao microscopio Optico. Estas microestruturas foram comparadas com diversos dados de rochas
ricas em plagioclasio, deformadas natural e experimentalmente, existentes na literatura (Jensen & Starkey
1985, Olsen & Kohlstedt 1985, Olesen 1987, Ji & Mainprice 1988, Kruse et al. 2001, Lapworth et al. 2002,
Stiinitz et al. 2003, Xie et al. 2003, Rosenberg & Stiinitz 2003). Estes dados permitiram inferir e interpretar

os mecanismos de deformagdo que, possivelmente, atuaram neste macico.

A interdependéncia do fraturamento e da deformacado plastica cristalina observada experimentalmente tem
implicagdes importantes para a deformacéo do plagioclasio na natureza. Esta relagdo foi demonstrada por
Tullis et al. (1990) e por Tullis & Yund (1992). O inicio da deformagdo plastica nestes experimentos ocorreu
em um regime de pressdo e temperatura, onde o fraturamento distribuido é pervasivo nas amostras, e existem
zonas plasticamente deformadas entre as fraturas. Feldspatos naturalmente deformados mostram evidéncia
para o fraturamento durante a deformagao de altas temperaturas, mesmo que esta ocorra em temperaturas tao
altas quanto entre 700 e 900°C, quando o fluxo de discordancias ¢ claramente o mecanismo dominante
(Goode 1978, Sodré Borges & White 1980, Brown & Macaudiére 1984, Kruse & Stiinitz 1999, Kruse et al.
2001). Assim, o fraturamento sempre acompanha a deformagao plastica do plagioclasio na natureza e parece
ser um precursor comum para a geragdo de discordancias, certamente no regime de plasticidade de baixa
temperatura. A geragdo de discordancias devido a fraturamento ja tinha sido descrita por McLaren & Pryer
(2001). Estes autores sugeriram que, em um regime de deformacgdo semi-brittle, existe ndo apenas a
superposicao dos processos de fraturamento e de deslizamento de discordancias, mas que estes processos
interagem ¢ sdo mutuamente independentes. Desta forma, a interagdo de fraturamento e atividade de
discordancias provavelmente promove a transicdo da deformagdo ruptil para a plastica nos feldspatos. O
fraturamento nos feldspatos é especialmente facil devido aos seus dois perfeitos sistemas de clivagem (Tullis
& Yund 1985, 1987, 1992, Hadizadeh & Tullis 1992). A interagdo entre fraturamento e atividade de
discordancias ¢ potencialmente importante para outros minerais com sistemas de clivagem bem

desenvolvidos, tais como anfibolios e piroxénios (Kenkmann & Dresen 2002).
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Prancha V.11
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Prancha V.11 - Fotomicrografias das microestruturas dos minerais.

(a) Presenga de quartzo e feldspato alcalino na matriz da rocha anortositica. O quartzo também se

apresenta na forma de ribbon. Ladmina CM09-69/38 com nicois cruzados.

(b) Fratura aberta atravessando indistintamente porfiroclastos e matriz. Lamina CM09-78/38 em luz

plana.

(c) Mesma fotomicrografia de (c) mostrando que a fratura esta preenchida por um material isotropico

que carrega pedacos de minerais. Ldmina CM09-78/38 com nicdis cruzados.

(d) Presenga de alteragdes de baixa temperatura, tais como sericitizagdo dos graos de plagioclésio, em

pequenas proporgdes. Ladmina CM20-63/30 com nicdis cruzados.
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O primeiro mecanismo de deformagdo ativado ¢ a geminagdo. Ela implica em um pequeno rearranjo da
estrutura cristalina e s6 acomoda uma quantidade limitada de deformagdo. A natureza descontinua das
geminagoes ¢ indicativa de uma origem deformacional, e tais gemina¢des ocorrem somente segundo as leis
albita e periclina. Ambas envolvem um cisalhamento de cerca de 8° (Vance 1961, Seifert 1964, Vernon
1965, Lawrence 1970). As geminagdes albita sdo mais amplamente distribuidas do que as geminagdes
periclina. Esta observagdo concorda com aquelas de Vance (1961) e White (1975), que sugerem que o
esforgo cisalhante resultante critico para a geminagdo albita é um pouco mais baixo do que para a geminacdo
periclina. A diferenga na abundéancia das geminagdes albita e periclina ndo pode ser explicada em termos de
diferengas no niumero de grios orientados favoravelmente para a geminagdo sobre uma ou outra lei. A
geometria da geminagdo ¢ tal que, se o esfor¢co de cisalhamento ¢ alto sobre um dos sistemas de geminagao,
ele é também alto sobre o outro (Borg & Heard 1969). Com a continuagdo da deformacao, esta progride para

o deslizamento de discordancias.

As demais microestruturas opticas (extingdo ondulante, subgrdos, bandas de deformagdo), além da presenca
do ortopiroxénio, sdo indicativas de que a deformacdo alcangou condicdes de facies granulito. A extin¢do
ondulante ¢ formada mais precocemente na deformacao. Um aumento na deformagao (e tempo), resulta nos
subgraos opticamente observaveis e nas microestruturas de bandas de deformagdo (Olsen & Kohlstedt 1985).
A maioria das bandas de deformagdo faz grandes angulos com (001) e tem sido interpretada como resultado
de deslizamento sobre este plano (Seifert 1965, Borg & Heard 1969, 1970, Vernon 1975, Debat et al. 1978,
Goode 1978).

Dos dados existentes na literatura sobre a recristalizacdo dindmica do plagioclasio, alguns autores
consideram que esta ocorre pelos processos de migragdo dos limites dos grdos e por rotagdo progressiva de
subgraos (Poirier & Guillopé 1979, Urai et al. 1986, Drury & Urai 1990), enquanto que outros sugerem que
além destes dois processos, ela também ocorre por bulging. Na recristalizagdo por migragdo dos limites dos
grios, a reestruturacdo dos grdos ¢ acompanhada por uma rapida migragdo dos limites dos grios entre
nucleos sem deformagdo de rede cristalina e o grao parental deformado. Ja na recristalizagdo por rotagdo
progressiva de subgraos, a desorientagdo progressiva dos limites dos subgraos leva eventualmente a

formacao de novos graos de tamanhos quase iguais aos dos subgraos.

Uma das caracteristicas microestruturais que pode distinguir qual dos dois processos foi o dominante ¢ a
orientacao cristalografica dos graos recristalizados em relagao ao grao parental. Nos graos recristalizados por
rotagdo progressiva de subgrios, existe um controle entre estes graos e o seu grao parental. Para os graos
recristalizados pelo processo de migracao dos limites dos grios, pode ser dificil reconhecer os fatores que
controlaram a orientag@o dos graos recristalizados (Drury & Urai 1990, Ji & Mainprice 1990, Dornbusch et
al. 1994). Se ambos os processos atuam simultaneamente, o processo dominante pode ser identificado por

analises de desorientagdo. Com o aumento da densidade de discordancias, a desorientacdo no limite do
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subgrao também aumenta até que ele se torne um limite de grao de alto angulo (Fitz Gerald ef al. 1983, Cahn
1983, Drury et al. 1985, Drury & Urai 1990). Assim, a geometria do limite do grio observado nido
necessariamente representa a relagdo inicial entre graos vizinhos. Entretanto, a desorientacdo cristalografica
entre dois graos ndo ¢ mudada por migracao dos limites dos grdos e proporciona uma ferramenta util para a

determinacdo dos processos de recristalizacdo.

Durante a recristalizagdo, as orientacdes cristalograficas dos grdos mudam, e grdos de certas orientagdes
podem crescer enquanto outros sdo consumidos. O crescimento, o consumo e o processo de recristalizagdo
dominante dependem da densidade de discordancias e da ativagdo de determinados sistemas de deslizamento
que, por sua vez, dependem da orientacdo dos cristais em relacdo a direcdo de esfor¢o principal. Os graos
podem ser divididos nos que estdo orientados convenientemente para o deslizamento e nos que nao estdo
orientados convenientemente para o deslizamento. Karato (1987, 1988) mostrou que as taxas de
recristalizagdo e reorientacdo sdo diferentes nos dois tipos de graos. Eles podem ser formados por um
aumento na deformagdo e recristalizacdo e geralmente sua dimensdo maior se encontra aproximadamente
paralela a foliacdo da rocha, a qual ¢ definida pelos agregados de minerais maficos. Com relagao as formas
alongadas e globulares dos porfiroclastos de plagioclasio, observa-se que os graos alongados estdo
geralmente paralelos a foliagdo da rocha e que estes possuem abundantes microestruturas de deformacao

plastica. Isto sugere que eles estdo em posi¢do mais favoravel ao deslizamento do que os globulares.

Neste macico, as microestruturas sugerem que os dois processos de recristalizagdo dinamica estiveram ativos
(Burgos et al. 2003a). A presenca de porfiroclastos de plagioclasio dividido em subgrdos mostrando
intervalos de desorientagdo dos limites dos grios entre estes € o grao parental € interpretada como resultado
de recristalizag¢do por rotagdo de subgrios. Além disto, este processo € normalmente sujeito a um controle
hospedeiro, conforme demonstrado por Vernon (1975) para o plagioclasio. No presente caso, analises
efetuadas pelo método EBSD (detalhadas no capitulo a seguir) demonstraram que pelo menos parte desta
matriz tem um controle do grdo parental (Burgos et al. 2003b), o que reforga a atuagdo do processo de
recristaliza¢do por rotagdo de subgrdos. A rotagdo progressiva de subgrdos ¢ uma maneira eficiente ¢ bem
estabelecida de gerar novos graos durante a recristalizacdo dindmica em moderadas temperaturas dentro do
regime de fluxo de discordancias (Hobbs 1968, Urai et al. 1986, Drury & Urai 1990, Hirth & Tullis 1992,
Yund & Tullis 1991).

O significado das microestruturas de deformagao ¢ ressaltado pelo conhecimento da temperatura nas quais
elas foram formadas (Hobbs 1985). Ashby (1972) introduziu o conceito de mapas de mecanismos de
deformacao para estudar a deformacao das rochas. Nestes mapas, as condi¢des sob as quais um mecanismo
de deformagdo domina € plotado em um espaco temperatura x esfor¢o a um tamanho de grao constante, ou
em um espaco esfor¢co x tamanho do grao a temperatura constante para diferentes velocidades de deformacao

(Langdon 1985, Poirier 1985). A recristalizacdo tipicamente comeca no inicio da facies anfibolito ou em
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temperaturas ligeiramente mais baixas (Voll 1976, Altenberger et al. 1987). Em temperaturas acima de cerca
de 500°C as microestruturas de deformacdo estdo principalmente relacionadas a uma associacdo de
deslizamento e salto de discordéncias, enquanto que em temperaturas mais baixas o deslizamento de
discordancias ¢ dominante (Gandais & Willaime 1984). Assim, encurvamento ¢ kinking sdo comuns na

facies xisto verde alto.

Em condigdes metamorficas de baixo grau (facies xisto verde a anfibolito baixo), o plagioclasio deforma
amplamente de uma forma raptil (Wakefield 1977, Bossi¢re & Vauchez 1978, Debat et al. 1978, Lawrence
1978, Mitra 1978, Berthé et al. 1979, White et al. 1980). Os porfiroclastos de plagioclasio das rochas
anortositicas dos macigos da Samaritana e de Carapussé estdo fraturados, e estas fraturas ocasionalmente
atravessam a matriz. Foram observadas, embora raramente, fraturas abertas atravessando indistintamente
porfiroclastos e matriz, preenchidas por um material isotrépico que carrega pedagos dos minerais destas
rochas (Pranchas V.11b, V.11c). Alteragdes de baixa temperatura, tais como sericitizagdo do plagioclasio,
estdo presentes em pequenas propor¢des (Pranchas V.11d, V.11e). Estes aspectos sdo indicativos de uma
deformacao ruptil posterior a deformagao de alta temperatura, provavelmente relacionada ao soerguimento

deste macico.

Quanto a matriz destas rochas, duas interpretacdes sdo possiveis quanto a sua origem: (i) ela foi formada
somente por recristalizagdo dos porfiroclastos; ou (ii) a rocha ja possuia inicialmente uma textura magmatica
bimodal. As analises das microestruturas indicaram que o anortosito possuia uma textura inicialmente
bimodal e que parte da matriz foi formada por recristalizagdo dinamica. Ha evidéncias de duas geragdes de
graos recristalizados. A primeira geracdo de novos graos ¢ formada por rotagdo de subgrdos e contém tanto
subgraos como gemina¢do mecdnica em cunha, os quais sdo substituidos por uma segunda geracdo de novos
grios opticamente sem deformagdo. Estes grdos sem deformacdo provavelmente foram criados por
recristalizagdo por migragdo dos limites dos graos, e como grande parte dos limites dos grdos sdo retos e
tendem a se intersectar a 120°, este processo deve ter sido dirigido pela energia de superficie nos seus

estagios finais.

Todavia, microestruturas como subgrdos nos limites dos porfiroclastos indicam que pelo menos parte dos
graos de plagioclasio e piroxénios que formam a matriz foi formada por uma redu¢ao de tamanhos de graos
durante uma recristalizacdo dindmica induzida por deformacdo (acumulagdo de discordancias durante o

deslizamento intracristalino) (Nicolas & Poirier 1976, Ji & Mainprice 1990).

As observagdes efetuadas ao microscopio optico das amostras do Macigo de Samaritana/Carapussé parecem
indicar que houve a atuagdo de mais de um mecanismo de deformagdo. A interpretacdo das microestruturas
aponta para fluxo de discordidncia acomodado pela recristalizacdo (recrystallisation-accommodated

dislocation creep), que é a combinacdo de deslizamento intracristalino e recristalizagdo dindmica, como o
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mecanismo de deformagdo dominante destas rochas. Entretanto, a contribuicdo de outros mecanismos nao

pode ser descartada, como por exemplo, anneling, pois existem graos da matriz indeformados.

Todas as microestruturas observadas sdo conseqiiéncias de defeitos da rede cristalina em microescala e estdo
diretamente relacionadas aos processos de deformagdo, embora raramente seja possivel caracterizar estes
defeitos somente utilizando as observagdes efetuadas em um microscopio Optico. Para uma caracterizagdo
mais efetiva dos mecanismos de deformacdo, geralmente sdo necessarios estudos de resolu¢do mais alta,
envolvendo microscopia eletronica, como por exemplo, aqueles efetuados em um MET. Embora no presente
trabalho as amostras ndo tenham sido analisadas em um MET, existem varios trabalhos na literatura
(Gandais & Willaime 1984, Marshall & McLaren 1977, Willaime et al. 1979, Olsen & Kohlstedt 1985), que
correlacionam microestruturas de deformagdo de cristais de plagioclasio deformados experimentalmente e

naturalmente observadas em um microscopio 6ptico com as observadas em um MET.



CAPITULO VI
A técnica EBSD - electron backscatter diffraction

VI.1 - Orientacoes preferenciais cristalograficas: da platina universal

a0 microscopio eletronico de varredura

As relagdes existentes entre os eixos Opticos e os eixos cristalograficos permitem determinar a orientagao
cristalografica de minerais (Deer ef al. 1966). As orientagdes preferenciais cristalograficas (OPCs),
conhecidas em inglés pelas siglas LPO (lattice preferred orientation) ou CPO (crystal preferred orientation),
e as orientacdes preferenciais de forma (OPFs), SPO (shape preferred orientation) em inglés, sdo alguns dos

tipos de orientagdes preferenciais que podem ser estudados em minerais.

Apesar do plagioclasio ser o mineral mais abundante na crosta terrestre (Ronov & Yaroshevsky 1969),
existem poucos trabalhos enfocando o estudo de suas orientagdes preferenciais quando comparado a outros
minerais, a exemplo do quartzo, olivinas, piroxénios ¢ calcita. Muito pouco ¢ conhecido sobre as orientagdes
preferenciais que ele desenvolve durante a deformacdo e a recristalizacdo. Esta falta de dados ¢ devida,
principalmente, a sua grande variagdo quimica (de NaAlSi;Og para CaAl,Si,0g), que ¢ acompanhada por
uma mudanga continua nos seus parametros de rede cristalina, € por sua simetria triclinica. As OPCs podem
ser utilizadas para fornecer valiosas informagoes sobre o plagioclasio, dentre elas:

(i) o seu comportamento reoldgico e mecanismos de deformacao (Wenk et a/ . 1986; Ji et al. 1988; Benn
& Allard 1989, Schmid & Casey 1986, Wenk & Christie 1991);

(il) na analise cinematica e dinamica de rochas tectonizadas, permitindo a identificagdo das direcdes e
sentido do movimento, respectivamente, dos esfor¢os atuantes e a sua orientacdo (Egydio-Silva &
Mainprice 1999);

(iii) para modelar a anisotropia de outras propriedades fisicas, contribuindo assim para os estudos de
anisotropia sismica da crosta (Barruol et al. 1992, Ji et al.1993, Seront et al.1993, Ji & Mainprice

1988, Mainprice & Nicolas 1989).

Quanto as OPFs, estas podem ser usadas para determinar o sentido de cisalhamento do fluxo magmatico
(magmatic shear sense), o qual é importante para a analise da deformagdo na cdmara magmatica (Benn &

Allard 1989).

Antes do desenvolvimento das técnicas de medida de orientagdes cristalograficas por difracdo eletronica, os

trabalhos publicados sobre as OPCs do plagioclasio em amostras deformadas naturalmente ou



153

experimentalmente determinavam as orientacdes preferenciais da indicatriz 6ptica (Shelley 1979, Suwa
1979, Ji et al. 1994, Wenk et al. 1986, Ji et al. 1988, Ji & Mainprice 1988, 1990). Ao microscdpio optico, a
medida das OPCs ¢ feita com uma platina universal de 5 eixos montada sobre o microscopio e baseia-se nas
relacdes existentes entre as propriedades opticas de um mineral e sua estrutura cristalografica. Com este
instrumento, medidas das indicatrizes opticas, dos planos de clivagem ou dos planos de composi¢do das
geminagdes sdo relativamente diretas. Este método de medida das OPCs utilizando a platina universal
apresenta algumas limitagdes:

(i) ele é muito demorado;

(il)) como as informagdes cristalinas obtidas se limitam as indicatrizes dpticas, a orientagdo do cristal pode
ser determinada se houver uma correspondéncia entre as indicatrizes Opticas e os eixos cristalograficos
principais, como por exemplo, no caso de minerais ortorrombicos (olivinas e ortopiroxénio). Nestes
minerais, as dire¢oes das indicatrizes Opticas (N, N, € N, ou a, B € y) sdo paralelas as principais
diregdes cristalograficas, permitindo assim que as orientacdes preferenciais cristalograficas possam ser
inferidas diretamente das medidas das indicatrizes. Para minerais uniaxiais (calcita ou quartzo), como
somente a orientacdo de um eixo pode ser conhecida, as informagdes para a determinacdo das
propriedades fisicas sdo insuficientes. Para minerais monoclinicos (diopsidio), somente um eixo
cristalografico corresponde a uma indicatriz 6ptica. Para os de simetria triclinica, como ¢ o caso do
plagioclasio, os eixos da indicatriz Optica ndo sdo paralelos aos eixos cristalograficos. Sendo assim,
nenhuma das principais direcdes cristalograficas pode ser inferida diretamente da indicatriz. Para
determinar a orientacdo do cristal nestes casos, ¢ necessario medir um plano cristalografico
suplementar (clivagem ou geminagdo) para minerais monoclinicos, ou dois planos, para minerais
triclinicos. Principalmente no caso do plagioclasio, a utilizagdo da platina universal para a obtengdo de
dados quantitativos de orientacdes preferenciais cristalograficas é muito trabalhosa;

(iil) n@o se pode medir a orientacdo cristalografica de minerais opticamente isotropicos;

(iv) ndo se pode medir graos de tamanho muito pequeno.

As medidas das OPCs em um microscépio eletronico de varredura (MEV) permitiram superar estas
limitagdes (Lloyd & Hall 1981, Christiansen 1986, Lloyd & Ferguson 1986, Ferguson ef al. 1987, Lloyd et
al. 1987). Nos ultimos 50 anos, houve um grande progresso no entendimento do fenémeno da difracdo de
elétrons baseado em um MEV e no seu uso para gerar importantes informagdes para geocientistas e cientistas

dos materiais.

VIL.1.1 - Microscopia eletronica de varredura - fundamentos

Em um MEV, um feixe eletronico varre a superficie da amostra. A interagdo entre o feixe de elétrons e

amostra produz a emissdo de diferentes sinais. Entre a amostra e os elétrons incidentes, existem interagdes
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inelasticas e elasticas. Quando ocorre uma interagdo inelastica, o elétron incidente perde parte de sua energia
cinética, e da origem aos elétrons secundarios, que sdo elétrons de superficie cuja energia € inferior a 50 eV,
e a emissdo de radiagdo no espectro visivel. A interacdo elastica entre os elétrons incidentes e os atomos da
amostra da origem aos elétrons retroespalhados. Como os elétrons ndo perdem sua energia cinética durante a

interagdo, a energia dos elétrons retroespalhados ¢ proxima aquela dos elétrons incidentes.

A exploragdo dos diferentes sinais produzidos por um MEV faz deste um instrumento de numerosos usos,

dentre eles:

(i)  os elétrons secundarios, que sdo elétrons de superficie, fornecem uma imagem da topografia e das
variagOes de orientagoes dos cristais;

(i1)) através da andlise da intensidade de emissdo de elétrons retroespalhados, que ¢ funcao do quadrado do
numero atdmico do material varrido (Goldstein et al. 1981), obtém-se uma imagem em contraste de
numero atomico médio dos minerais;

(iii) a emissdo de radiagdo no espectro do visivel ¢ utilizada para a catodoluminescéncia. Ela oferece a
possibilidade de ver as impurezas e os defeitos dentro dos cristais;

(iv) osraios X permitem fazer andlises quimicas qualitativas;

(v) enfim, a utilizacdo da difragdo de elétrons retroespalhados pela rede cristalina (em inglés, electron
backscattered diffraction - EBSD) (Newbury & Yakowitz 1975), permite obter a orientagdo

cristalografica do material.

V1.2 - Historico e generalidades

A maior parte (>95%) do sinal retroespalhado é devida ao contraste de niimero atomico médio. Contudo, nos
materiais cristalinos, uma parte do sinal é produzida pela interagdo entre os elétrons incidentes e a estrutura
cristalografica. Os elétrons incidentes vao penetrar na rede cristalina e vdo ser canalizados entre os planos
atomicos. Os elétrons difratados vdo formar uma imagem de difracdo da rede cristalografica, composta de
bandas mais ou menos largas e brilhantes chamadas bandas de Kikuchi (Fig. VI.1) (Kikuchi 1928), cuja

simetria vai refletir a simetria do cristal neste ponto de medida.

Na década de 50, Alam et al. (1954) descreveram uma técnica de difracdo de elétrons capaz de fornecer
informagdes cristalograficas locais da amostra analisada. Entretanto, a sua aplicagdo em um MEV s¢ foi
possivel nos anos 70, apos a divulgacao do trabalho de Venables & Harland (1973). No final da década de 70
esta técnica foi aprimorada com o advento dos sistemas de aquisicdo de video e corregdo de imagens

(Newbury & Yakowitz 1975).
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Figura VI.1 - Formagdo das linhas de Kikuchi seguida da difracdo de elétrons sobre os planos
reticulares (ap6s Randle & Engler 2000).

A técnica EBSD possibilita extrair informagdes relacionadas a estrutura do cristal, fornecendo as relagdes
entre cristalografia, morfologia, quimica e propriedades fisicas da amostra a ser investigada. Esta poderosa
ferramenta analitica permite uma rapida e acurada medida de orientagdo de cristais individuais e com grande
precisdo. A sua principal vantagem ¢ que a microestrutura pode ser ligada a cristalografia em pontos
especificos definidos pelo usuario. As principais aplicagoes desta técnica sdo em medidas de orientacdo e
desorientagdo (misorientation), identificacdo de fases, avaliacdo de deformagdo ¢ tamanho verdadeiro dos
grdos. Em se tratando do plagioclasio, ela tem a vantagem de ser rapida e precisa embora, até entdo, poucos

laboratorios tenham um MEV acoplado com um sistema EBSD.

V1.3 - Principios da técnica EBSD

Embora ndo seja necessario compreender a origem da informagdo contida nas imagens dos EBSPs para
adquirir os dados de orientacdo cristalografica, ¢ importante considerar os diferentes principios (Ben Ismail

1999):

(1) as linhas de Kikuchi sdo produzidas por elétrons do feixe incidente que sofreram dois tipos de interagao
na amostra. Uma primeira interagdo inelastica produz uma dispersao do feixe de elétrons. Esta mudanga de
direcdo pode ser tal que um elétron desviado se encontra em posi¢cao de Bragg para uma familia de planos
reticulares (hkl). Ele ¢ entdo difratado (interacdo elastica) pela familia de planos reticulares e sofre uma
mudanca de dire¢do 260 (Fig. V.1). As difragdes de elétrons pelos planos reticulares se fazem com um angulo

0 (angulo de Bragg) que satisfaz a lei de Bragg (Bragg & Bragg 1949):
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niA= 2dhkl sin 9,
onde d ¢é a distancia interreticular, n € um namero inteiro (ordem de reflexdo) e A € o comprimento de onda
que ¢ inversamente proporcional a energia dos elétrons incidentes (Alonso & Finn 1979). A difragdo se faz
em trés dimensdes ¢ da origem a dois cones de difragdo, que sdo chamados cones de Kossel. Existe mais
energia dentro dos dois cones que barulho de fundo. Sobre uma tela de fosforo, os dois cones produzirdo

duas linhas que delimitardo uma zona brilhante de espessura proporcional a 26, que ¢ uma banda de Kikuchi.

(i1) os elétrons difratados no EBSD provém da parte superior da amostra. Quanto mais os elétrons incidentes

forem energéticos, mais importante sera a profundidade de penetragdo destes elétrons na amostra.

(ii1) por outro lado, o aumento da energia do feixe incidente ndo aumenta consideravelmente a energia dos
elétrons difratados. Uma variagdo de energia do feixe incidente de 10 a 49 KeV provoca somente um
aumento de 10% da energia dos elétrons difratados (Goldstein et a/ 1981). Este fraco aumento de energia
esta ligado a um aumento do volume de interacdo: quanto mais um elétron penetrar em profundidade na
amostra, maior serd a perda de sua energia por interagdo ineldstica. Com os fenomenos de difragdo se
produzindo em pouca profundidade (da ordem de 30 nanometros), os elétrons de alta energia sdo
concentrados sobre uma banda energética proxima aquela dos elétrons incidentes. Os elétrons
retrodifundidos de fraca energia sdo fracos demais para fazer cintilar a tela de fosforo. O barulho de fundo ¢

formado pelos elétrons que nao foram difratados pela estrutura cristalina.

(iv) o aumento do angulo de incidéncia provoca uma diminui¢ao do volume de interagdo dos elétrons: quanto
maior a importancia do angulo de incidéncia mais os elétrons difratados terdo uma energia proxima dos

elétrons incidentes (Goldstein et al. 1981).

Destes principios, ressalta-se um certo nimero de pontos que justificam que a analise das bandas de Kikuchi

¢ apropriada para determinar a orientacdo preferencial da rede cristalina:

(1) a perda de energia dos elétrons por intera¢do inelastica com a amostra ¢ fraca com relagdo a energia do
feixe incidente, da ordem de 1% (Alam et al. 1954). Conseqiientemente, as bandas de Kikuchi sdo

perfeitamente bem marcadas.

(i1) os cones de Kossel sdo diretamente ligados a orientagdo dos planos reticulares. A interse¢do de um cone
de Kossel com a tela de fosforo corresponde a um plano reticular. A orientagdo de uma banda de Kikuchi
formada por um par de cones de Kossel corresponde a orientagdo de uma familia de planos reticulares.
Conseqiientemente, os angulos entre as bandas de Kikuchi correspondem aos angulos que as familias dos

planos reticulares fazem entre eles, e a intersecdo entre duas bandas representa uma diregao cristalografica.
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(iii) a distancia entre um par de cones de Kossel é proporcional ao dngulo 20. Conseqilientemente, segundo a

lei de Bragg, a largura de uma banda de Kikuchi ¢ inversamente proporcional a distancia interreticular.

(iv) a utilizacdo de elétrons muito energéticos (15 a 20 kV) é devido ao fato de que quanto mais forte a
energia dos elétrons menor o comprimento de onda emitido (Alonso & Finn 1989). Conseqiientemente, para
satisfazer a lei de Bragg, o termo em sin 0 deve ser pequeno, assim como os angulos de Bragg devem ser
menores para elétrons muito energéticos (~0,5°) e as se¢des de um par de cones serdo quase direitas e

paralelas sobre uma tela de fosforo plana.

(v) a imagem em duas dimensdes recolhida sobre a tela de fosforo corresponde a proje¢do de uma parte da
esfera de difragdo sobre o plano. Para analisar as relagdes geométricas da imagem EBSP, uma projecao
goniodnica ¢ utilizada: o centro da projecao ¢ a imagem do ponto de impacto do feixe de elétrons incidentes

sobre a amostra. Este tipo de projecao € escolhido pela sua simplicidade de célculo.

Em teoria, o volume de difracdo dos elétrons deveria ser de tamanho inferior a um cristal perfeito. Para os
materiais policristalinos, o tamanho do feixe deve ser inferior ao tamanho das variacdes das orientacdes
cristalograficas (graos diferentes, variagdo de composicdo, presenga de inclusdes ou impurezas). Como o

feixe tem uma resolugdo de meio micron, esta técnica ¢ adaptada a maior parte dos minerais.

V1.4 - A aparelhagem: func¢oes e configuracoes

As medidas das OPCs desta pesquisa foram adquiridas no Laboratorio de Tectonofisica da Universidade de
Montpellier II, na cidade de Montpellier, Frang¢a, utilizando um MEV equipado com um sistema EBSD,
através da indexacgdo de padroes de difracdo de elétrons retroespalhados (Lloyd ef al.1991, Adams et al.1993,
Dingley & Field 1997). O MEV utilizado nas analises ¢ um JEOL JSM 5600 (Figs. VI.2, VI.3) acoplado a
um microcomputador com uma platina controladora DEBEN de 3 eixos (Fig. V1.4). O sistema EBSD possui
uma tela de fosforo e lentes, com uma camera Photonic Science CoolView CCD conectada a um sistema de
analises de imagem Argus-10 (Fig. V1.4), o qual proporciona corre¢does de fundo (background), e um

microcomputador que utiliza a tecnologia HKL com o software Channel+ da HKL Technology (Fig. VL5).

A técnica experimental para a aquisicdo de EBSPs em um MEV ¢ simples: a amostra ¢ fortemente inclinada
em relacdo ao feixe eletronico incidente (~ 70°), e o sinal difratado € captado por uma tela de fosforo que fica
no interior da camara do MEV. Esta tela esta situada na frente de uma camara junto a um sistema de
tratamento de imagens. A imagem do EBSP ¢ entfo numerizada e o software Channel+ (Schmidt & Olesen

1989) permite analisar o diagrama e obter as informagoes cristalograficas.



Figura V.2 - Visdo geral do microscopio eletronico de varredura acoplado com o sistema EBSD da
Universidade de Montpellier II.

Figura VL3 - Detalhe do microscopio eletronico de varredura mostrando a camara (onde ¢ colocada
a lamina), o canhdo, os eixos do microscopio, a cAmera de alta resolugdo e baixa luz e o corretor de
sinais.
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Figura V1.4 - Detalhe do sistema EBSD acoplado ao microscépio eletronico de varredura
mostrando os microcomputadores e a platina motorizada.
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Figura VLS - Esquema interno do funcionamento do sistema EBSD.
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O MEV ¢ programado para funcionar controlado por computador. Mas, nas analises efetuadas nesta
pesquisa, o procedimento de aquisicdo dos padrdes foi manual. Antes de comegar as analises sdo feitos os
seguintes procedimentos: centragem do feixe de elétrons incidentes (regulagem manual), regulagem do
brilho (regulagem automatica), colocagdo da imagem perfeitamente sobre a banda central da zona a ser
varrida (regulagem manual), e regulagem do diafragma (regulagem manual). O sistema ¢ perfeitamente
eucéntrico, isto €, em qualquer ponto da amostra onde esta sendo feita a medida, a distancia percorrida pelo

feixe de elétrons incidente (work distance, WD) nao varia.

Dentro da camara do microscopio, existe uma platina porta-objeto que é motorizada para que sejam
efetuados os deslocamentos automaticos da amostra em X ¢ Y. O deslocamento em X corresponde a um
deslocamento segundo o eixo horizontal e em Y, a um deslocamento ao longo da linha de maior declive da
superficie inclinada. Para as analises podem ser usadas se¢des polidas (10 cm® de 4rea) ou laminas delgadas
cuidadosamente polidas. No presente caso, foram utilizadas laminas delgadas polidas de 3,5 x 3,5 cm. Estas
laminas sdo colocadas em um porta-objeto e este conjunto ¢ cuidadosamente inserido na platina do
microscopio e submetido a vacuo. Esta platina possui uma inclina¢ao a 70° da horizontal e no presente caso
utilizou-se uma distancia de trabalho (WD) de 41 mm, o que permitiu analisar a totalidade da superficie das

laminas.

Quando se trabalha com amostras orientadas, utiliza-se a lineag@o da rocha paralela ao eixo X do MEV como
referencial de colocagdo da amostra na platina. A figura VI.6 mostra a orientagdo ideal de uma amostra

quando do seu corte e da sua colocagdo no MEV.

A preparagdo da amostra é essencial para a obtengdo de boas figuras de difracdo, sobretudo para que o sinal
fique estavel ndo s6 durante uma medida, mas por varias horas (Lloyd ef al. 1987). Como ja foi visto, tudo se
passa nos primeiros trinta nanémetros da amostra. E necessario trabalhar sobre uma superficie perfeitamente
plana e particularmente bem limpa. As andlises foram efetuadas utilizando-se laminas delgadas
cuidadosamente polidas, elaboradas através de técnicas desenvolvidas na propria Universidade de
Montpellier II, por Christophe Nevado. A qualidade do polimento das Idminas e a manipulagdo adequada por
parte do usuario sdo fundamentais para a aquisi¢do de bons padroes. Como as ldminas de rochas possuem
uma fraca condutividade elétrica, as laminas foram fixadas no porta-objeto por uma fita adesiva de cobre,

com o objetivo de reduzir o efeito das cargas que se acumulam na superficie da amostra.

Uma tela de fosforo ¢ localizada proxima a se¢ao delgada para coletar os elétrons retroespalhados e emitir
uma imagem fotonica que sdo os EBSPs. Ela ¢ uma placa de vidro de 58 mm, perfeitamente plana e
recoberta por uma fina camada de fosforo, que é colocada a cerca de 25 mm da amostra, paralelamente ao

feixe de elétrons incidente e perpendicular a peca polar (Fig. VI.7). Os elétrons retroespalhados cintilam
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Figura V1.6 - Orientacdo ideal de uma amostra para estudos de EBSD. Em (a) é mostrado o sistema
de referéncia externo X-Y-Z que corresponde aos eixos de elipsdide de strain. O plano XY
corresponde a uma foliagdo S de dire¢do N-S, subvertical. (b) corresponde a orientagdo da lamina
delgada; ela foi cortada no plano XZ, perpendicular ao plano de foliagdo. Em (¢) ¢ mostrado o sistema
de referéncia externo no estereograma de projecao.

sobre o fosforo para fornecer a imagem dos padrdes. Esta tela estd anexada a um tubo de fibra oOptica
localizado na parte exterior do MEV contendo uma camera digital CCD de alta resolugdo e baixa luz na
outra extremidade, que transforma o sinal em uma imagem fotonica do padrdo de difragdo (Fig. VI.8). Este
sinal é entdo transferido diretamente para um microcomputador por processamento digital, subtraindo o
barulho de fundo pelo sistema de tratamento de imagem Argus 20, e¢ indexado utilizando o software
CHANNEL-+. Este barulho de fundo ¢ subtraido da totalidade do sinal recebido para que a imagem seja, em
teoria, constituida inteiramente pelos elétrons retrodifundidos que interagiram com os planos reticulares (Ben
Ismail 1999). A cada ponto de medida, a orientagdo cristalografica inteira, que € descrita pelos angulos de
Euler (o1, 0, ¢2), é determinada com uma precisdo melhor que 1° (Krieger Lassen 1996) e é armazenada

automaticamente em um arquivo.

A técnica EBSD permite obter, a partir da difracdo de elétrons retrodifundidos, a orientagdo espacial de todos
0s minerais, com uma resolu¢do da ordem de 1 micron, e em pouco tempo. Além do mais, gragcas a uma
platina motorizada acoplada ao MEV, ¢é possivel fazer um grande ntimero de medidas por lamina delgada
assim como cartas de orientagdo cristalografica. Tais dados podem ser processados e representados de varias
formas tais como figuras polos, orientagdes ideais, angulos de Euler e desorientagcdes. Os dados
cristalograficos podem entdo ser relacionados a aspectos microestruturais e assim fornecer explicagdes de

muitos aspectos do comportamento do material.
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Figura V1.7 - Representacdo da formacdo de imagem EBSP em uma tela de fosforo. A amostra
esta inclinada a 70° (Ben Ismail 1999).

(2) (b)

Figura VL8 - (a) Padrao EBSD digital do plagioclasio. As bandas correspondem aos planos
reticulares. Os pontos luminosos sdo formados pela intercessdo das bandas de Kikuchi e indicam as
direcoes cristalograficas. (b) Padrao EBSD de (a) indexado utilizando as linhas encontradas pela
transformacdo de Hough através do programa CHANNEL+.
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VL5 - Medidas das orientacoes preferenciais cristalograficas - OPCs

Um importante efeito da deformag@o plastica das rochas ¢ o desenvolvimento de uma OPC dos seus
constituintes minerais (Nicolas & Poirier 1976). Existem, pelo menos, quatro processos pelos quais as rochas
podem desenvolver OPCs (Hobbs et al. 1981, Groshong 1988, Shelley 1989, Ji & Mainprice 1990, Park &
Means 1996, Lafrance et al. 1998, Paterson ef al.1998). Sao eles:

(i)  sob deformacdo em altas temperaturas ou baixas taxas de deformagdo a orientagdo preferencial ¢
desenvolvida, sobretudo, pela plasticidade do cristal (crystal plasticity), ou seja, a deformagédo por
fluxo de discordéncias;

(i1)) sob deformagdo em baixas ou altas taxas de deformacdo, onde se desenvolve uma OPC devido ao
alinhamento de graos de diametros heterogéneos;

(iii)) nas deformagdes onde ocorre recristalizagdo pode se desenvolver uma orientacdo preferencial
associada a este processo de recristalizagao;

(iv) pelo crescimento de graos sob fluxo magmatico, associado ou ndo a deformagao regional.

Os mecanismos de deformacdo do plagioclasio em uma variedade de condi¢des ainda sdo pouco conhecidos
quando se compara com outros minerais tais como quartzo e calcita. O trabalho experimental de Tullis &
Yund (1987) encontrou que as microestruturas do plagioclasio observadas com o microscopio petrografico
exibiam aspectos dicteis semelhantes aqueles esperados para o fluxo de discordancias. Ja as observagoes
efetuadas no microscopio eletronico de transmissdo (MET) mostraram evidéncias de microfraturamento e
zonas microscopicas com um comportamento de fluxo cataclastico para um grande intervalo de condigdes,
sugerindo que este €, provavelmente, um importante mecanismo de deformagdo. Baseados na combinagdo de
analises Opticas de microestruturas ¢ observacdes efetuadas em um MET, Olsen & Kohlstedt (1985)
concluiram que um plagioclasio de composigdo intermediaria (An,s-Angg) sujeito a extensiva deformacgdo
ductil sob condi¢des de facies granulito baixa sofre, inicialmente, geminagdo mecanica seguida de um

deslizamento intracristalino.

Além das incertezas dos mecanismos de deformacao, o entendimento dos padrdes das OPCs do plagioclasio
¢ igualmente desafiante. Diferentes mecanismos tém sido propostos. Os diferentes aspectos texturais podem
ser tanto rotagdes geométricas de graos alongados em um campo de deformagdo (Shelley 1979, Ague et
al.1990) como podem ser causados por crescimento orientado (Shelley 1989). Sob diferentes condigdes,
ocorre deslizamento intracristalino (Jensen & Starkey 1985, Olesen 1987, Kruhl 1987, Ji ef al.1988) ou uma
combinacdo de deslizamento de discordancias com geminagdo mecénica, se 0s graos nao sdo anisotropicos
na forma (Ague et al.1990). A recristalizacdo dindmica também pode desempenhar um importante papel no

desenvolvimento das OPCs (Ji & Mainprice 1990). Uma tendéncia geral ¢ atribuir as OPCs do plagioclésio
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em rochas metamorficas a deslizamento intracristalino (intracrystalline glide) em altas temperaturas. A
maioria dos trabalhos na literatura sugere (010)[001] como o principal sistema de deslizamento do
plagioclasio. Este sistema ¢ o responsavel pelos padrdes das OPCs formadas sob condi¢des metamorficas de
alto grau, correspondentes as facies anfibolito e granulito (Olsen & Kohlstedt 1984, 1985, Ji ef al. 1988, Ji &
Mainprice 1988, Ague et al. 1990, Kruse & Stiinitz 1999, Kruse et al.2001).

Para um melhor entendimento dos mecanismos de deformagdo e orientacdo que estiveram ativos nos
macicos gabro-anortositicos do Sul da Bahia, estudos microestruturais foram efetuados ao microscéopio
optico em associagdo com as medidas das OPCs dos seus principais minerais. A técnica EBSD ¢ capaz de
medir diretamente as orientagdes completas de graos individuais e € ideal para investigar as relagdes
existentes entre textura e microestrutura, assim como as relagdes espaciais de desorientagdo (misorientation)
entre graos vizinhos. Sua confiabilidade depende da correta indexagdo e da quantidade de medidas efetuadas.
Como ja foi visto anteriormente, o procedimento inteiro de aquisicdo dos dados de EBSD pode ser feito
automaticamente. Entretanto, neste trabalho, as medidas das OPCs do plagioclasio e piroxénios foram feitas
manualmente, grao por grio, dispensando assim o procedimento automatico de medida existente no MEV.
Os padrdes de difracdo eram inspecionados visualmente antes de salvar os resultados. Isto permitiu que os
arquivos fossem gerados apenas com os dados validos, uma vez que a qualidade da indexagdo dos padroes
obtidos foi controlada usando um Mean Angular Deviation (MAD), que ¢é o desvio entre o padrio detectado
e o simulado, cujos valores aceitos eram menores que 1°. Este procedimento assegurou a confiabilidade das

medidas dos EBSPs.

A unidade de equiparacdo para a indexa¢do dos minerais estudados foi: (i) bitownita para o plagioclasio, pois
o plagioclésio estudado tem teor de anortita que varia de labradorita a bitownita; (ii) diopsidio para o
clinopiroxénio; e (iii) bronzita para o ortopiroxénio. Os dados das fases minerais sdo fornecidos pelo
software Channel+ da HKL Technology. Embora tivessem sido obtidos EBSPs para plagioclasio,
clinopiroxénio e ortopiroxénio, na presente pesquisa somente o plagioclasio sera discutido em termos dos

processos de deformagdo e orientacdo que ocorreram na escala de graos.

Os maci¢os em estudo possuem texturas distintas e para cada um deles foi utilizado um procedimento
diferente. Para o Macico de Samaritana/Carapussé, que possui uma distribuicdo bimodal do tamanho dos
graos, as medidas foram efetuadas das seguintes formas: (i) em perfis paralelos a borda longa da lamina,
medindo indistintamente porfiroclastos e matriz; (ii) a partir de imagens de contraste de orientagdo, com
medidas feitas exclusivamente na matriz; (iii) em diversos pontos nos porfiroclastos onde havia distor¢ao da
rede cristalina; e (iv) na matriz em volta de um porfiroclasto. Para que os dados obtidos fossem
representativos, nas laminas com matriz fina foram feitos, em média, 600 pontos. Os Macicos de Rio Piau e

Potiragua possuem textura homogénea e foram medidos cerca de 400 grios em perfis paralelos a borda longa
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da lamina. Devido ao comportamento ductil apresentado pelo plagioclasio no Macico de

Samaritana/Carapussé, os estudos das OPCs se concentraram neste macico.

V1.6 - Resultados obtidos

V1.6.1 - Maci¢co de Samaritana/Carapussé

O Macico de Samaritana/Carapussé ¢ constituido por mais de 70% de plagioclasio e foi afetado por uma
importante deformagdo ductil. Pela técnica EBSD, foram estudadas as rochas classificadas por Jesus (1997) e
Macédo (2000) como anortositos. Nestas rochas, o plagioclasio apresenta-se como porfiroclastos
plasticamente deformados e como uma matriz de granulagdo fina. O estudo das OPCs do plagioclasio foi
executado com o objetivo de se procurar definir ¢ entender os mecanismos de deformacdo que atuaram

nestas intrusoes.

Para o estudo das OPCs do plagioclasio do Macigo de Samaritana/Carapussé foram selecionadas as amostras
CMO08, CM09, CM19, CM20 e CM22. As fotomicrografias das ldminas das amostras CMO08 e CMO09
encontram-se na prancha V.2, das laminas CM19 e CM20, na prancha V.1 e da CM22, na prancha V.3d.
Para todas as laminas foi feita uma varredura em perfis paralelos a borda longa, com espagamento de 3 mm
entre cada perfil, efetuando-se uma medida por cristal e totalizando, em média, 400 pontos medidos por
lamina. Para a amostra CM19, além da varredura em perfis paralelos a borda longa da lamina, com
espacamento de 3 mm entre cada perfil, para a determinagdo das relagdes de orientagdo cristalografica entre
porfiroclastos e os graos da matriz foram efetuadas medidas individuais em graos de plagioclasio, a partir de
imagens de contraste de orientagdes. Para isto, foram medidos separadamente os porfiroclastos, a matriz, os
graos da matriz que estdo ao redor de um porfiroclastos, € uma série de graos da matriz que estdo no interior

de um porfiroclasto fortemente deformado.

Como as amostras estudadas ndo foram devidamente orientadas, as medidas da foliagdo e da lineagdo ndo
puderam ser obtidas e, conseqiientemente, os sistemas de deslizamento somente poderdo ser sugeridos. As
figuras polos encontradas sugerem para as amostras CM08 e CM22 uma OPC incipiente com um sistema de
deslizamento segundo (010)[001] (Fig. VI.9). A amostra CM09 ndo apresentou nenhuma OPC (Fig. VI.9).
Os porfiroclastos destas mesmas amostras foram medidos através das imagens acompanhadas das
fotomicrografias das laminas. As figuras polos destas amostras evidenciaram uma OPC fraca com um

sistema de deslizamento segundo (010)[001] (Fig. VI.10).
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As figuras polos para os perfis efetuados em linhas da amostra CM19, nas formas de contornos, sugerem
uma OPC incipiente. As mesmas figuras polos, nas formas de pontos, confirmam esta orientagdo incipiente

através da grande dispersdo de pontos observadas nas figuras (Fig. VI.11).

A matriz da amostra CM19 foi analisada a partir de imagens de contraste de orientagdes (Fig. VI.12). As
figuras polos obtidas, nas formas de contornos, também sugerem uma OPC incipiente, o que ¢ confirmado

pela dispersdo de pontos observadas nas figuras p6los nas formas de pontos (Fig. VI.13).

As figuras po6los dos porfiroclastos de plagioclasio (Fig. VI.14), nas formas de contornos e de pontos, foram

obtidas a partir de imagens de contraste de orientagoes (Figs. VI.15a, VI.15b).

A matriz ao redor de um dos porfiroclastos de plagioclasio foi analisada a partir de imagens de contraste de
orientagdo. As figuras polos, nas formas de contornos, mostram uma concentracdo em uma determinada
regido das figuras sugerindo que porfiroclasto e matriz t€m a mesma orientacao (Fig. VI.16). Estas mesmas
figuras poélos, nas formas de pontos, mostram uma grande dispersdo entre a orientagdo do porfiroclasto e a
dos graos da matriz. Esta dispersdo evidencia que grande parte dos graos da matriz ndo possui a mesma
orientacao do porfiroclasto, sugerindo que nem todos os graos da matriz ao redor do porfiroclasto foram

formados por rotacao de subgraos.

A matriz que adentra um dos porfiroclastos de plagioclasio também foi analisada a partir de imagens de
contraste de orientacdo (Fig. VI.17). As figuras pdlos obtidas, nas formas de contornos e de pontos, mostra
um paralelismo entre a orientagdo do porfiroclasto e de uma parte destes graos da matriz, sugerindo que a
rotagdo progressiva de subgrdos foi o principal mecanismo de recristalizagdo responsavel pela formagdo

destes novos graos, embora nao tenha sido o unico (Fig. VI.18).

Estudos experimentais efetuados em plagioclasio de diversas composigdes tém mostrado que o movimento
de discordancias ¢ o principal mecanismo de reorientagdo deste mineral. Este movimento se faz,
preferencialmente, nos planos (010) e (001) e nas dire¢des [100] e [001]. Observagdes feitas em um MET
referidas por Olsen & Kohlstedt (1984) e por Ji & Mainprice (1988) mostraram que a mais alta densidade de
discordancias era sobre o plano (010) e que estas discordancias eram representativas dos sistemas de
deslizamento (010) [001] e (010)[100]. Destas observagoes, eles concluiram que, em altas temperaturas, o
movimento de discordancias sobre estes sistemas de deslizamento representava o principal mecanismo para o
desenvolvimento das OPCs no plagioclasio. No plagioclasio, geralmente o sistema de deslizamento

(010)[001] é o dominante. Em intervalos de temperaturas mais altas, provavelmente (001)[100] ¢ ativado.
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Figura IV.12 - Imagens da matriz de plagioclasio efetuadas no MEV (Lamina CM19 - Macigo
de Samaritana/Carapussé).
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Figura IV.15a - Imagens da matriz de plagioclasio que esta ao redor de um porfiroclasto de
plagioclasio efetuadas no MEV (Lamina CM19 - Macigo de Samaritana/Carapusse).
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Figura IV.15b - Imagens da matriz de plagioclasio que estd ao redor de um porfiroclasto de
plagioclasio efetuadas no MEV (Lamina CM19 - Macigo de Samaritana/Carapussé) (cont.).
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Figura IV.17 - Imagens da matriz de plagioclasio que adentra um porfiroclasto de plagioclasio
efetuadas no MEV (Lamina CM19 - Macico de Samaritana/Carapuss€).
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A recristalizacdo dindmica é um processo que esta intimamente ligado a deformagdo por deslizamento e que
contribui também a formagdo de uma orientagdo preferencial das redes cristalinas dos minerais nessas
rochas. Ela geralmente acontece por rotagdo progressiva de subgrdos e por nucleagdo/migragdo dos limites
dos graos. Um dos critérios microestruturais que permite distinguir entre estes dois processos € a orientacao
cristalografica dos graos recristalizados em relag@o aos gréos parentais. Uma rotagdo progressiva de subgraos
implica em um controle dos grdos recristalizados em relagdo ao grdo parental, ou seja, os graos
recristalizados mostram uma ligeira desorientagdo relativamente aos grdos parentais. Durante a
recristalizag@o, as orientacdes cristalograficas dos grdos mudam e os grios de certas orientagdes podem
crescer enquanto outros sdo consumidos. O crescimento e o consumo de cristais, bem como o processo de
recristalizacdo dominante, dependem fortemente das densidades de discordancias e da ativacao de
determinados sistemas de deslizamento. Estes sistemas, por sua vez, dependem da orientacdo do cristal em

relagdo a direcdo principal de esforco.

As figuras polos dos graos de plagioclasio da matriz ao redor do porfiroclasto mostram uma similaridade
com as figuras polos do porfiroclasto, sugerindo que estes grios foram formados por rotacdo de subgraos.
Mas, quando se analisa as figuras polos obtidas por pontos ao invés das figuras poélos obtidas por contornos,
observa-se que existem duas familias de graos de plagioclasio da matriz: uma com a mesma orientagao do
porfiroclasto, evidenciando o processo de rotagdo de subgraos, e a outra que apresenta uma dispersao dos

graos, evidenciando que nem todos os graos da matriz foram formados por este processo.

Nas amostras estudadas dos macigos da Samaritana e de Carapussé€, ndo ha indicios de redugdo dos tamanhos
dos porfiroclastos por fraturamento. As evidéncias apontam para a deformacgdo do plagioclasio em altas
temperaturas e baixas taxas de deformacgéo, onde o plagioclasio se deforma principalmente por deslizamento
de discordancias. A presenca de subgrios permite concluir que a rotagdo progressiva de subgrdos foi um dos
processos de recristalizagdo que atuou nestes macigos. Apos cessada a deformacdo, a temperatura deve ter se
mantido elevada, o que favoreceu a migragdo dos limites dos gridos através de um processo de difusdo,

resultando na poligoniza¢do de grande parte dos graos da matriz.

A dispersdo das orientagdes cristalograficas observadas nos graos de plagiocldsio da matriz que adentram um
dos porfiroclastos € nos graos que estdo em volta de um dos porfiroclastos, sugere que nem todos os cristais

da matriz foram formados por uma recristaliza¢ao progressiva de subgraos.



CAPTO M

Buassos e Conlusos

Neste capitulo, sdo apresentadas as discussdes e conclusdes advindas desta pesquisa, a partir dos dados de
quimica mineral e de geoquimica isotopica e das analises das microestruturas e orientagdes preferenciais
cristalograficas do plagioclasio, para os macicos de Rio Piau, Samaritana/Carapussé e Potiragua. Vale
ressaltar que, para o estudo das microestruturas ¢ mecanismos de deformagao do plagioclasio, ndo foi dada a
mesma énfase para todos os macicos estudados porque os mecanismos de deformacdo do plagioclasio nos
campos ruptil e transicional ruptil-ductil sdo relativamente bem entendidos. O grande desafio, ainda hoje, é a
resposta do plagioclasio a deformagdo no campo ductil, o que justificou um maior detalhamento para o
Macico de Samaritana/Carapussé, que apresenta este tipo de deformacdo. Esta abordagem final também sera

feita por macico.

M.1 - Maixo do R Piau

As rochas anortositicas estudadas do Macico do Rio Piau sdo constituidas principalmente de plagioclasio
calcico e de minerais maficos. Os piroxénios sdo os minerais maficos mais abundantes e, de forma
subordinada, ocorrem anfibolio, biotita e 6xidos de Fe-Ti. Os principais minerais acessorios encontrados

foram olivina, apatita, quartzo e feldspato alcalino.

Os cristais de plagioclasio das rochas anortositicas do Macico do Rio Piau apresentam-se de varias formas:
(i) equidimensionais e subédricos, de contatos bem definidos e geminagdo tipicamente magmatica; (ii)
equidimensionais, sem geminacdo ¢ de contatos irregulares; e (iii) como pequenos cristais com
caracteristicas dos dois tipos anteriores. Ocasionalmente, aspectos de deformagdo plastica incipiente, tais
como geminagdo mecanica em cunha nas bordas dos graos, kinks e extingdo ondulante estdo presentes.
Freqiientemente encontram-se microfraturados, saussuritizados e com fei¢des de ex-solugdo nas bordas, com
a formagao de albita, pequenos cristais de quartzo intersticial devido a liberagdo da silica pela alteragdo dos
minerais, ¢ de K-feldspato. A composicdo do plagioclasio foi determinada em algumas amostras, o que

permitiu classifica-los como labradorita e bitownita (Anse.7).

Os piroxénios ocorrem como cristais euédricos a subédricos e repletos de inclusdes, como pequenos cristais
recristalizados e poligonizados, e como ex-soluc¢des. Freqiientemente sdo substituidos por anfibolio, biotita e
clorita. Nao apresentam aspectos de deformacao. O clinopiroxénio, de composicao Eny7.30Wo030.43Fs28.44, fOl
classificado como augita. O ortopiroxénio, de composicdo Enze3sWo;4.15Fssi.¢2, foi classificado como

ferrossilita. As lamelas de exsolugdo de clinopiroxénio em ortopiroxénio, sugerem que estes tenham sido
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originalmente pigeonitas submetidas a um processo de inversdo. Neste caso, a ocorréncia destas lamelas
revela um histérico de temperaturas elevadas e de cristalizagdo e resfriamento lentos. A presenca de
ortopiroxénio, que ¢ uma fase mineral indicativa de condigdes de temperatura da facies granulito, sugere

temperaturas de cristalizagdo superiores a 850°C para este macigo.

A presenga constante de ortopiroxénio nos diversos litotipos que compdem o corpo atesta a saturacdo em
silica do magma original, apontando para a sua natureza toleiitica. Segundo Cawthorn & Davies (1983), a
adi¢do de um componente silicoso a um magma basaltico primario, causa seu movimento para o campo de
estabilidade dos ortopiroxénios, sendo esta uma caracteristica comum de toleiitos continentais. A
cristalizacdo de ortopiroxénio antes do clinopiroxénio em complexos mafico-ultramaficos, ¢ um fendmeno
tipico de magmas toleiiticos de ambientes continentais, segundo Campbell (1985). Ainda segundo este autor
e também de acordo com Huppert & Sparks (1985), a presenca de ortopiroxénio em corpos mafico-
ultramaficos continentais estaria relacionada a fendmenos de contaminacdo crustal do magma parental com

as rochas encaixantes de natureza granitica.

O anfibdlio ocorre como pequenos cristais euédricos, de coloracdo castanha, incluso nos grdos de
plagioclasio, sugerindo que seja magmatico, como aglomerados de cristais euédricos e de coloragdo
castanha, e como cristais nitidamente metamorficos, sendo produtos de alteragdo do clinopiroxénio. As
analises quimicas para este mineral efetuadas nas inclusdes dentro dos graos de plagioclasio e nos demais

cristais euédricos permitiram classificar este anfibolio como ferropargasita.

A substitui¢do parcial do clinopiroxénio pelo anfibolio revela um reequilibrio metamorfico em condigdes de
facies anfibolito. Por sua vez, a presenga de minerais de mais baixo grau metamorfico (mica, carbonato,
epidoto) aponta para uma interagdo destas rochas anortositicas com fluidos hidrotermais de baixa

temperatura, com a conseqliente geragao de paragéneses da facies metamorfica xisto-verde.

Cruz (1989), utilizando a geotermometria Opx-Cpx de Wood & Banno (1973) e Wells (1977), obteve
temperaturas de 830 a 870°C para este maci¢o, € sugeriu que estas fases minerais poderiam ter sido
magmaticas, mas que foram reequilibradas em condigdes subsolidus no metamorfismo regional. As
temperaturas obtidas neste trabalho, através da utilizacdo do geotermdémetro Hb-Pl de Holland & Blundy
(1994), variaram entre 868 °C e 874 °C + 40°C, para um intervalo de pressdo entre 5 ¢ 10 kbar. Estes dados
sugerem que o Macigo do Rio Piau foi colocado em temperaturas superiores a 850°C e a pressdes entre 5 e
10 kbar, que correspondem a condigdes de facies granulito. A auséncia de granada em todos os litotipos
estudados nao permitiu a utilizagdo de geobardmetros e, conseqiientemente, as pressdes ¢ profundidades de

colocacao deste macigo ndo puderam ser determinadas.
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Atualmente, o modelo petrogenético mais favoravel para a evolugdo das rochas anortositicas ¢ o de Ashwal
(1993). Segundo este modelo, a evolugdo destas rochas estaria ligada, inicialmente, ao fracionamento de
produtos de derivacdo mantélica seguido da flotagdo e acumulacdo dos cristais de plagioclasio no topo de
camaras magmaticas, os quais, posteriormente, se encaixariam no segmento basal da crosta. A derivacao
mantélica do Macigo do Rio Piau é demonstrada pela sua mineralogia composta de plagioclasio calcico

coexistindo com olivina, orto e clinopiroxénio, 6xidos de Fe-Ti e apatita.

O Macico do Rio Piau foi classificado por Cruz et al. (1999) como anortosito do tipo macigo, segundo a
classificagdo de Ashwal (1993), apesar da pequena dimensdo deste corpo (80 km”) quando comparada com
os grandes complexos igneos de idade Proterozoica existentes no mundo. A fonte do magma e o ambiente
geodinamico de colocacdo dos anortositos do tipo maci¢o ainda sdo motivos de controvérsias € nao existe
consenso quanto a natureza do magma parental nem quanto & origem primaria destes magmas, se mantélica
ou crustal. Atualmente, acredita-se que os anortositos do tipo macigo cristalizaram de duas fontes: (i) fusoes
derivadas do manto que sofreram contaminagdo crustal com o fracionamento de olivina e piroxénios em
profundidade; e (ii) fusdes de rochas gabroicos a jotuniticas aluminosas primarias derivadas da crosta

continental inferior.

Embora classificado como anortosito do tipo maci¢o por Cruz et al. (1999), o Macico do Rio Piau, assim
como os de Carapussé e Samaritana, também apresentam caracteristicas de intrusdes maficas acamadadas.
As rochas do Macico do Rio Piau, embora tenham sofrido metamorfismo, ainda guardam muitos aspectos de
uma mineralogia ignea primaria. As rochas deste macico sdo cumulaticas e sdo caracterizadas por minerais
cumulus, principalmente plagioclasio, que foram concentrados e acumulados por cristalizagdo fracionada.
Um aspecto caracteristico das intrusdes maficas acamadadas é a ocorréncia de um acamadamento igneo
definido pela concentracdo de um ou mais minerais cumulus (Hess 1989). Os trés principais tipos de
acamadamento sdo o de fase (ou cristaliza¢do), o criptico e o ritmico. O acamadamento de fase resulta do

aparecimento ou desaparecimento de um ou mais minerais.

O Macigo do Rio Piau ¢ constituido de anortositos, gabronoritos de granulacdo grossa, leucogabronoritos,
gabronoritos de granulagdo fina, gabros a olivina, gabronoritos a olivina e magnetita, e rochas ricas em Fe-
Ti. As texturas mais freqiientes nas rochas anortositicas sdo as granoblasticas e cataclasticas, sendo que
ocasionalmente encontram-se texturas primarias do tipo adcumulato e, mais raramente, texturas ofiticas. Este
conjunto de litologias foi formado pelo processo de cristalizagdo fracionada (Cruz 1989) e parece representar

um acamadamento de fase.

As intrusdes maficas acamadadas ricas em anortositos foram colocadas em todos os periodos do tempo
geologico, do Arqueano (Stillwater) ao Terciario (Dufek), contrastando com os outros tipos de anortositos

que mostram, aparentemente, restricdes temporais. Eles também apresentam uma grande variagdo de
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. ~ 2 , . .
tamanho, podendo ocorrer como pequenas intrusdes de poucos km~ até enormes complexos intrusivos de

mais de 60.00 km?’.

A escassez de dados isotopicos e geocronoldgicos vem sendo um problema para se decifrar o cenario de
colocacdo dos macigos gabro-anortositicos do Sul da Bahia, principalmente em relacdo aos Macigos de Rio
Piau e Samaritana/Carapussé uma vez que, segundo Bordini (2003), o Maci¢o de Potiragua ¢
Neoproterozdico. Nestes macicos, minerais que fornecem idades de cristalizagdo confidveis, tais como zircao
e monazita, sdo inexistentes ou ocorrem em quantidades muito pequenas que ainda ndo foi possivel a sua
separacdo para datagdo. Além disso, as proprias rochas anortositicas geralmente mostram pequenas variagoes
nas razoes isotopicas, o que dificulta a obtengao de uma boa is6crona em rocha total. Cruz & Sabaté (1995) e
Sabaté & Cruz (1998), em concordancia com o modelo proposto por Figueiredo & Barbosa (1993), sugerem
que os maci¢os gabro-anortositicos do Sul da Bahia seriam os marcadores de uma geossutura profunda,
expressao da interface do Bloco Jequié e do Cinturdo da Costa Atlantica. Ainda segundo estes autores, as
colocacdes destes macigos estariam relacionadas a uma dinamica de cisalhamento sinistral, contemporanea
ao metamorfismo granulitico datado de 2,1 Ga (Ledru et al. 1994), e mecanismos de pull-apart foram

propostos para explicar o alojamento destes magmas mantélicos na crosta continental profunda.

Dados isotopicos Sm/Nd do Macico do Rio Piau adquiridos nesta pesquisa permitiram inferir que os magmas
que geraram este maci¢o foram extraidos no Arqueano. As idades modelo Tpy obtidas variaram entre 3.427
¢ 4.016 Ma ¢ os €yq na idade modelo (Tpy) foram todos positivos, com valores que variaram de 0,48 a 1,15.
Estes €xa (rom) positivos sugerem que os magmas foram derivados de uma fonte mantélica e que na época da
sua extracdo ndo estavam contaminados por material crustal. Os €yq negativos obtidos nas idades de 2,6 Ga,
2,0 Ga, 1,9 Ga e atual, apontam para uma contaminagdo crustal cada vez maior ao longo do tempo. Estes

dados sugerem que o magma parental do Macico do Rio Piau teve uma origem mantélica e que,

posteriormente a sua extragao, foi contaminado com material crustal.

Como ja foi visto no capitulo IV, uma isécrona Sm/Nd obteve uma idade de cristaliza¢do de 2,9 = 0,4 Ga
para o Macico do Rio Piau (Vignol 1987), e portanto ele seria Arqueano. Posteriormente, Sabaté & Cruz
(1995) e Cruz & Sabaté, com base em argumentos estruturais, sugeriram que este maci¢o seria
Paleoproterozodico. Se realmente a colocagdao deste macico fosse Paleoproterozodica, como explicar o longo
tempo de residéncia crustal, entre 1,6 ¢ 2,0 Ga? Levando em consideragdo o tempo de residéncia crustal, o
intervalo de idade de cristalizagdo entre 3,3 e 2,5 Ga proposto por Vignol (1987) seria mais realistico para a

cristalizacdo deste macigo do que uma cristalizagdo a 2,0 Ga.

Durante uma das missdes de campo executadas nesta pesquisa, observou-se um enclave de uma rocha rica

em oxido de Fe-Ti na rocha encaixante do Macico do Rio Piau, conforme assinalado na figura I11.3 (pag. 47).
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Macédo (com. pessoal), em seu trabalho de mapeamento regional na area em que o Macigo do Rio Piau esta
inserido, também encontrou um enclave de uma rocha rica em Fe-Ti na rocha encaixante deste macico. Esta
rocha ¢ classificada como um charnockito do tipo CH6, de filiacao calcio-alcalina, datado em 2,05-2,02 Ga
(Barbosa & Sabaté 2002). Dos tipos litologicos existentes nesta regido, as rochas ricas em 6xidos de Fe-Ti
fazem parte do conjunto do Maci¢o do Rio Piau. Sendo assim, estes novos dados estruturais sugerem que a

colocagdo do Macigo do Rio Piau é anterior a do charnockito CH6.

Analises isotopicas Ar/Ar para este macigo foram efetuadas em cristais de anfibolio de composicio
pargasitica. O método Ar/Ar pode fornecer idades de cristalizacdo, se forem obtidas em minerais
magmaticos, ou idades de resfriamento, se obtidas em minerais metamorficos. Segundo Cruz (com. verbal), a
amostra selecionada para a datacdo poderia se tratar de uma borda resfriada. Os cristais de anfibdlio
apresentavam-se euédricos a subédricos, possuiam um aspecto magmatico, ¢ formavam uma camada rica
neste mineral. Se o anfibdlio fosse magmatico, a idade obtida pelo método Ar/Ar seria a idade de
cristalizacdo. A idade obtida para este mineral, através do aquecimento em etapas, foi de 2023+4 Ma
(Corsini et al. 2004) e ela apresentou espectros de idades concordantes e pouco perturbados. Se o sistema
“Ar/* Ar congelasse quando o mineral cristalizou, o espectro de idade estaria perturbado e obteria diferentes
idades platés. Como o espectro de idade apresentou-se concordante e pouco perturbado, esta idade pode ser
interpretada como a época do ultimo resfriamento deste mineral em temperaturas mais baixas que 580°C, e
provavelmente indicaria um evento tectonotermal, que possivelmente representaria a colisdo
Paleoproterozoica que ocorreu na regido. Diante do exposto, provavelmente esta amostra ndo ¢ uma borda

resfriada nem o anfibolio ¢ magmatico.

O Macico do Rio Piau esta inserido no contexto geotectonico do Bloco Jequié. O metamorfismo de alto grau
Paleoproterozodico que atingiu esta regido, possui pressdes médias de 7 kbar e temperaturas de cerca de
800°C, com seu pico a aproximadamente 2,0 Ga (Barbosa 1990, 1997), e é considerado como originario do
espessamento crustal relacionado a superposi¢@o tectonica de blocos durante a colisdo (Barbosa & Sabaté
2003). Se em 2023+4 Ma foi o ultimo overprint sofrido por este anfibolio e ele estava resfriado em
temperaturas abaixo de 580°C, as quais sdo compativeis com as da facies anfibolito, isto pode significar que
esta parte do Bloco Jequi¢ na qual este macico estd inserido ndo esteve diretamente envolvida na colisao
Paleoproterozdica e manteve-se relativamente preservada dos seus efeitos. Além disso, como foi visto no
capitulo da geologia isotdpica (Cap. IV), foi encontrada uma idade anormalmente alta para a primeira porgao
de Ar liberado da amostra do anfibolio deste macigo, que poderia estar refletindo os niveis mais altos de
potassio das rochas granuliticas encaixantes. A similaridade entre a idade do charnockito encaixante (2,02
Ga) e a idade do anfibdlio (2023+4 Ma) que esta em contato com este charnockito, poderia estar refletindo
uma auréola de metamorfismo de contato deixada pelo charnockito na rocha anortositica. Se assim for, em

2,02 Ga o Macigo do Rio Piau ja estaria cristalizado.
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Considerando-se a possibilidade do Macigo do Rio Piau ter se colocado no Arqueano, necessario se faz
verificar as caracteristicas dos anortositos arqueanos. Segundo Ashwal (1993), uma das principais
caracteristicas que estes anortositos possuem, quando as suas texturas primarias ndo sdo obliteradas pela
deformacéo, ¢ a presenca de grandes cristais equidimensionais de plagioclasio célcico envoltos por uma
matriz mafica composta de agregados de minerais metamorficos de granulagdo fina ou de oikocristais de
anfibolio de granulagdo grosseira. Os megacristais, com tamanhos variando de 0,5 a 30 cm, ndo t€m
zoneamento e os teores de anortita sdo maiores ou iguais a 80. As rochas anortositicas do Maci¢o de Rio

Piau ndo possuem nenhumas destas caracteristicas.

As analises das microestruturas do Maci¢o do Rio Piau efetuadas ao microscopio Optico mostraram que os
graos de plagioclasio das rochas anortositicas apresentam-se bastante microfraturados e com aspectos de uma
deformagdo plastica intracristalina incipiente, tais como extingdo ondulante, afinamento das geminagdes
mecanicas, geminagdo em cunha, bandas de deformacao, kink bands e pequenos encurvamentos dos planos
de geminacdo. Estas microestruturas sao evidéncias de que a deformacdo sofrida por este macigo deve ter
ocorrido em condi¢des de baixo grau metamorfico, a temperaturas entre 300 e 400°C. Nestas temperaturas, a
reacdo do plagioclasio a deformagdo é mais ou menos rigida, o que € esperado uma vez que a temperatura de
recristalizagdo do plagioclasio ¢ de cerca de 500°C. O comportamento ruptil ainda é dominante e ¢
evidenciado por um microfraturamento interno, embora ja seja assistido por algum movimento de
discordancias. As microestruturas produzidas por este tipo de comportamento freqlientemente se assemelham
a estruturas plésticas cristalinas, embora elas sejam, de fato, ripteis. Estruturas claramente separaveis, tais
como augen e matriz ou manto-niicleo, inexistem nestas condi¢des de baixo grau e ndo estdo presentes nestas
rochas. O crescimento simplectitico de feldspato e quartzo durante a deformag@o resultou na presencga de
mirmequita nas rochas deste macigo. Estas feicdes sdo sugestivas de deformagdo do Macico do Rio Piau

ocorreu no limite raptil-ductil.

Estudos de EBSD efetuados no MEV evidenciaram que a orientagdo preferencial cristalografica ¢

caracteristica de uma deformagdo magmatica.

M.2 - Maigo de SamaritanaCarapssé

O Maci¢o de Samaritana/Carapussé ¢ constituido principalmente de plagioclasio. Os minerais maficos
predominantes sdo os piroxénios e, de forma subordinada, ocorrem anfibdlio, biotita e 6xidos de Fe-Ti. Os
principais minerais acessorios encontrados foram olivina, quartzo e feldspato alcalino. Assim como para o
Macico do Rio Piau, as andlises de quimica mineral deste macico tiveram como principal objetivo a obtenc¢do
de dados da composi¢do do plagioclasio, visando o estudo das microestruturas. Eles também foram

utilizados para o céalculo de geotermdmetros, para efeito de comparagdo com os ja existentes. A auséncia de
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granada neste maci¢o niao permitiu o calculo de geobardmetros, e conseqiientemente, as pressdes € as

profundidades na qual ele foi colocado nao puderam ser determinadas.

Os cristais de plagioclasio apresentam-se como porfiroclastos deformados plasticamente e como pequenos
grios constituindo uma matriz de granulacdo fina recristalizada dinamicamente. Esta matriz envolve
completamente os porfiroclastos, caracterizando uma distribuicdo bimodal dos tamanhos dos graos. Os dados
de composi¢do quimica permitiram classificar o plagioclasio como labradorita, com teores médios de Ang, €
mostraram que ndo existem variacdes significativas de composicdo entre os porfiroclastos e a matriz de

plagioclasio.

Os piroxénios ocorrem na forma de graos recristalizados e poligonizados contornando os porfiroclastos de
plagioclasio e como cristais exsolvidos que, provavelmente, sdo reliquias de piroxénios igneos.
Ocasionalmente esta fase mineral exibe clivagem encurvada. O clinopiroxénio encontrado nestes dois
macicos, de composicao Enyg 31 Wo4.50FS24.08, € do tipo augita e diopsidio. A augita € comumente encontrada
em rochas igneas basicas, e ¢ cristalizada em altas temperaturas. O ortopiroxénio, de composi¢do Enss.

39Wo01.1-1,6FSe0-61, f01 classificado como ferrossilita.

Os grios de anfibolio sdo preferencialmente de coloragdo castanho-esverdeada e ocorrem principalmente
associados aos aglomerados de minerais maficos, podendo ser interpretados como produto da

desestabilizagdo dos piroxénios. Eles foram classificados como ferropargasita.

A biotita ocorre, preferencialmente, na forma de pequenas palhetas alongadas de coloragdo castanho clara
contornando os porfiroclastos de plagioclasio e, subordinadamente, de coloragdo avermelhada, sem forma
definida e associada aos aglomerados de minerais maficos constituidos por piroxénios, anfibolio e minerais
opacos, sendo nitidamente produto de desestabilizagdo destes minerais. As analises de quimica mineral
efetuadas na biotita em forma de palhetas evidenciaram os altos teores de TiO,, que variaram de 5,241 a

5,663%, sugerindo que sejam metamorficas.

O Macigo de Samaritana/Carapussé foi classificado por Cruz & Sabaté (1995) e Sabaté & Cruz (1998) como
anortosito do tipo macigo, segundo a classificacdo de Ashwall (1993), apesar da pequena dimensdo deste
corpo (14 km?) quando comparado aos grandes complexos igneos de idade Proterozoica existentes no
mundo. Assim como o Maci¢o do Rio Piau, este maci¢co também possui caracteristicas dos anortositos das

intrusGes acamadadas.

Os dados isotopicos Sm/Nd adquiridos nesta pesquisa permitiram inferir que o magma que gerou este macico

foi extraido no Arqueano. As idades modelo Tpy variaram entre 3.366 e 3.683 Ma. Os €yq4 obtidos na idade

modelo (Tpy) foram todos positivos e variaram de 0,83 a 1,22. Os €xg (tpm) POSitivos para este macigo
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sugerem que ele foi derivado de uma fonte mantélica e que na época da sua extragdo ndo estava contaminado
por material crustal. Os €yq negativos obtidos nas idades de 2,6 Ga, 2,0 Ga, 1,9 Ga e atual apontam para uma

contaminacgdo crustal cada vez maior ao longo do tempo.

Analises isotopicas Ar/Ar em biotita titanifera deste maci¢o forneceram uma idade de 1957+4 Ma, que foi
interpretada como idade de cristalizacdo (Corsini et al. 2004). O espectro de idade determinado por
aquecimento em etapas para este mineral mostrou-se relativamente plano e pouco perturbado. Neste
diagrama, o Ar liberado durante as primeiras etapas de aquecimento forneceu idades um pouco mais baixas
do que as demais, sugerindo que o Ar das bordas dos grdos continham um determinado percentual de Ar
atmosférico, que poderia ser o resultado da difusdo deste gas tanto entrando como saindo da biotita. Esta
idade provavelmente indica um evento tectonotermal que, no caso do Maci¢co da Samaritana, estaria
relacionado a deformagdo ductil e a milonitizagdo associadas com o movimento ao longo de uma zona de
cisalhamento ductil no limite NW deste macigo, e refletiria a colisdo Paleoproterozdica que ocorreu nesta

regiao.

A auséncia de idades de cristalizagdo confidveis para este maci¢o ndo permitiu definir a sua ambiéncia

tectonica.

Com base em argumentos estruturais, Cruz & Sabaté (1995) e Sabaté & Cruz (1998) sugerem que este
macico ¢ Paleoproterozdico. Se esta hipotese for verdadeira e como este macico possui uma filiagdo
geoquimica de origem toleiitica continental, para ele ter penetrado na crosta precisaria de zonas de fraqueza.
No cenario geotectonico do Paleoproterozdico tinha-se um ambiente colisional. Zonas de fraqueza neste
cenario poderiam ter ocorrido na fase de colapso do Ordgeno Itabuna-Salvador-Curaga, e ele ter penetrado
na crosta nesta fase sendo, por conseguinte, sin a tardi-orogénicos. Mas se eles foram sin a tardi-orogénicos,

como explicar o longo tempo de residéncia crustal para este macico, algo em torno de 2,0 a 2,5 Ga?

As microestruturas dos porfiroclastos de plagiocldsio do Maci¢o de Samaritana/Carapussé indicaram que a
maioria deles exibe evidéncias Opticas de deformac¢do intracristalina, que sdo tor¢do da rede cristalina,
encurvamento de geminagdo, paredes de discordancias, formagdo de subgraos e de novos graos, geminagoes
mecanicas com lamelas finas, em cunha e albita-periclina nas suas bordas. A origem tectonica destas
geminagoes ficou claramente demonstrada pela forma lenticular da maioria das lamelas, que se afinavam em
direcdo ao centro dos grios; pelo desenvolvimento ocasional de lamelas de geminacgdo restritas as areas
marginais, especialmente nos limites, onde a concentragdo do esfor¢o deveria ser esperada; e pela
coexisténcia espacial com outros aspectos opticos ou microestruturas relacionadas a deformagdo plastica
intracristalina. Em alguns porfiroclastos, o efeito da deformacdo heterogénea ¢ tdo acentuado que faz com

que se apresentam completamente encurvados, com acimulo de deformagio em determinadas partes e,
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ocasionalmente, completamente dissecados. Ja os porfiroclastos de forma globular e sem geminagdo se

mostram mais resistentes e sdo pouco afetados pela deformagao.

Os grios de plagioclasio da matriz também exibem evidéncias opticas de deformagdo intracristalina. E
comum apresentarem geminacdo mecanica segundo as leis albita e periclina, geminagdo em cunha e
encurvamento de geminagdo. Em propor¢des praticamente idénticas aos grios geminados, eles também se
apresentam limpidos, com a geometria dos limites dos grdos, variando de reta a ligeiramente suturada,
chegando a formar jungdes triplices a 120°. Estes aspectos microestruturais estdo de acordo com a

interpretagdo de que os graos da matriz foram formados por recristalizagdo dindmica.

Restauracdo e recristalizagdo sdo dois processos importantes que ocorrem durante ou depois da deformacao.
A recristalizagdo dinamica (sin-tectonica) é evidenciada pela presenca de graos antigos e de graos
neoformados com limites irregulares e/ou aspectos de deformacgao Optica intracristalina, tais como extin¢ao
ondulante e limite de subgrdos. Por comparagao, a restauracdo e a recristalizacdo estatica (pds-tectonica) &
geralmente caracterizada pela presenca de griaos sem deformagdo com limites retos ou ligeiramente curvos e
por graos poligonizados. A presenca de texturas parcialmente recristalizadas, apresentando uma distribuicdo
bimodal de tamanhos de graos, agregados de pequenos graos com tamanhos aproximadamente uniformes
entre grandes graos com extingdo ondulante e com subgridos do mesmo tamanho que os pequenos graos, € a
similaridade de composicdo entre matriz e porfiroclastos sdo evidéncias da atuagdo do mecanismo da
recristalizacdo dindmica. Os pequenos graos da matriz sdo, provavelmente, os novos graos formados por

recristalizagdo dinamica.

Experimentos efetuados a temperaturas de 900°C em anortositos (Tullis & Yund 1992) e a temperaturas de
800°C em labradorita (McLaren & Pryer 2001) e albita (Ji & Mainprice 1987) mostraram que a
recristalizagdo por rotagdo de subgrios ndo ocorre em velocidades de deformagdo de 7,5-8,7 x 107 s ¢ a
temperaturas superiores a 900°C. De acordo com Tullis (1983) e Simpson (1985), a recristalizacdo completa
de plagioclasio de composi¢do intermediaria requer temperaturas superiores a 500-550°C, que correspondem
a condigdes da facies anfibolito inferior. A recristalizagdo por rotacdo progressiva de subgraos somente se
torna importante em condigdes de transi¢ao entre as facies anfibolito e granulito (Tullis 1983, Olsen &
Kohlstedt 1985, Ji & Mainprice 1990). Assim, as microestruturas que evidenciam a atuagdo do processo de

rotacao progressiva de subgrdos sugerem temperaturas de deformacgdo da ordem de 700 a 900°C.

As microestruturas observadas nos porfiroclastos e na matriz de plagioclasio do Macico de
Samaritana/Carapussé atestam que a deformagdo ocorreu no campo ductil. Nao ha indicios de reducdo do
tamanho dos porfiroclastos por fraturamento. Ao contrario, as evidéncias apontaram para a deformagdo em
altas temperaturas e baixas taxas de deformacdo, onde o plagiocldsio se deforma principalmente por

movimento de discordancias. A matriz de plagioclasio foi formada pelos processos de recristalizagdo por
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rotagdo de subgrdos e por migracdo dos limites dos griaos. O processo de recristalizagdo por rotagdo de
subgraos ¢ atestado pelo extensivo desenvolvimento de subgrdos nas bordas e no interior dos porfiroclastos.
Ja a presenca de pequenos graos recristalizados sem deformagio e poligonizados sugere que os obstaculos ao
movimento de discordancias foram removidos pelo processo de migracdo dos limites dos grdos. Estes
processos de recristalizagdo ocorrem em temperaturas entre 700 ¢ 900°C, em condi¢des que correspondem a
transicdo entre as facies anfibolito e granulito. Apoés cessada a deformacdo, a temperatura deve ter se
mantido elevada, o que favoreceu a recristalizagdo por migracdo dos limites dos grios através de um

processo de difusdo, resultando na poligonizagdo de grande parte dos grdos da matriz.

A deformacgdo no Macigo de Samaritana/Carapussé foi acomodada por diferentes mecanismos, sugerindo que
ela ocorreu sob diferentes condigdes de temperatura e pressdo, que podem ser dependentes da profundidade
de colocacdo, do gradiente térmico durante a deformacdo e do intervalo de tempo entre colocacdo e
deformagdo. A deformacgdo que afetou estes macicos provavelmente ocorreu em temperaturas decrescentes,
comecando no estado magmatico, com a orientagdo de forma dos porfiroclastos e segregacdo dos maficos, e
continuando no estado sélido, apos a cristalizagao das rochas, ainda em altas temperaturas. Porfiroclastos e
graos recristalizados apresentam uma orientacdo preferencial de forma incipiente. Os porfiroclastos de
plagioclasio apresentam muitas microfraturas e estas se estendem, em menor propor¢do, para a matriz.
Alteracdes de baixa temperatura atestam as condigdes de metamorfismo regressivo sofrido por estas rochas.
As fraturas e as alteragdes de baixa temperatura possivelmente se formaram durante o soerguimento destes
macicos. A existéncia de fraturas atravessando indistintamente porfiroclastos e matriz, sugere que estas

rochas passaram por um processo ruptil posterior com a presenca de fluidos.

As figuras polos dos porfiroclastos sugerem que estes possuem uma OPC coerente com a ativagdo do sistema
de deslizamento (010)[001]. A analise das figuras polos dos grdos de plagioclasio da matriz que adentram
um porfiroclasto mostrou um paralelismo entre a orientagcdo do porfiroclasto ¢ de uma parte dos graos da
matriz, sugerindo que a rotagdo progressiva de subgrdos foi um dos mecanismos de recristalizagdo
responsaveis pela formagdo destes novos graos. Mas também como havia uma dispersdo entre a orientagdo
do porfiroclasto e de uma outra parte dos grdos da matriz, ¢ possivel que nem todos os graos da matriz em

torno do porfiroclasto tenham sido formados por rotagdo de subgraos.

As figuras polos dos graos da matriz ao redor do porfiroclasto mostram uma similaridade com a do
porfiroclasto, sugerindo que os aqueles graos foram formados por rotacdo de subgraos. Contudo, as analises
das figuras pdlos com pontos ao invés de contornos mostraram que existe uma familia de grios da matriz
com a mesma orientagdo do porfiroclasto, evidenciando o processo de rotagao de subgraos, mas que também
existe uma dispersdo destes graos denotando que nem todos os graos da matriz foram formados por este
processo. A distingdo entre uma textura completamente recristalizada e uma textura equigranular nao

recristalizada ¢ muito dificil de ser feita. Entretanto, em um agregado de graos formados por recristalizagéo
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dindmica completa, os graos mostrardao uma OPC, que é uma evidéncia de deformagdo interna, ¢ um

tamanho de graos relativamente uniforme.

A dispersdo das orientagdes cristalograficas observadas nos graos da matriz que adentram um dos
porfiroclastos e nos graos da matriz que estdo ao redor de um dos porfiroclastos, sugere que nem todos os
grios da matriz foram formados por uma recristalizacdo progressiva dos porfiroclastos. A presenga de
cristais de quartzo e feldspato alcalino junto com a matriz que adentra um dos porfiroclastos aponta para uma

rocha originalmente bimodal.

Geralmente, a intensidade da orientagdo cristalografica aumenta inicialmente com a acumulacdo da
deformagdo plastica, mas esta tende a ser estabilizada pela recristalizacdo dindmica. No plagioclasio, em
particular, este mecanismo de deformagdo parece induzir freqiientemente orientagdes cristalograficas fracas,
mesmo em rochas muito deformadas (a forte deformacdo ¢ marcada por outros minerais e pela estrutura
macroscopica). Principalmente nos Macicos de Carapussé e da Samaritana, apesar da forte deformacao

destas rochas, as figuras polos do plagioclasio mostraram orientagdes cristalograficas fracas.

M.3 - Maixo de Potiragua

As rochas deste macico sdo de textura grossa a muito grossa, inequigranulares, € compostas de 80 a mais de
90% de plagioclasio e € essencialmente magmatica. Os graos de plagioclasio sdo tabulares, euédricos a
subédricos, com contatos retos a quase retos entre si, ¢ formam uma rede continua, praticamente inexistindo
minerais maficos entre estes cristais. As geminagdes sdo largas, bem formadas, nitidas e atravessam todo o

cristal, caracterizando uma geminagdo tipicamente magmatica.

A analise microestrutural evidenciou que o Macico de Potiragua ¢ o tnico dos macicos estudados onde ndo
ha qualquer evidéncia de uma deformacdo plastica. Quanto a deformagao, esta foi essencialmente ruptil e
deve estar relacionada a sua colocagdo em niveis crustais mais rasos. Os graos magmaticos de plagioclasio
sdo tabulares, paralelos a (010) e alongados paralelos a [100]. S3o euédricos a subédricos, com contatos retos
a quase retos entre eles, e formam uma rede continua, praticamente inexistindo minerais maficos e alteragdes
secundarias entre estes cristais. As geminagdes dos graos de plagioclasio sdo largas, bem formadas, nitidas e

atravessam todo o cristal, caracterizando uma geminagao tipicamente primaria.

Ao microscopio Optico, ndo se observa nenhuma orienta¢ao preferencial de forma destes cristais, embora as
figuras polos obtidas através do EBSD mostrem uma orientagdo magmatica caracteristica. Em algumas
amostras, a cataclase causou um fraturamento intenso na rocha, com os cristais de plagioclasio apresentando-

se bastante fraturados, com deslocamento de geminagdo, formagdo de pares conjugados de fraturamento, e
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com uma recristalizacdo incipiente nas fraturas mais abertas. Nestas amostras, o principal processo de

redugdo dos tamanhos dos graos foi o fraturamento.

M.4 Bomendacés e Sugestés

Para um maior aprofundamento dos assuntos abordados nesta tese, serdo fornecidas a seguir algumas

recomendagoes ¢ sugestdes para uma continuidade do presente trabalho:

1. aperfeicoar e complementar o mapa geologico dos Macicos de Rio Piau, Samaritana e Carapussé,
utilizando os novos equipamentos e ferramentas disponiveis, enfocando as rochas encaixantes e
aspectos estruturais tais como foliagdes, lineagdes, atitudes de falhas, tanto nos macigos como nas
encaixantes;

2. complementar o mapa geologico do Macico de Potiragua com alguns dos aspectos acima citados;

3. fazer uma amostragem orientada dos diversos litotipos dos Macigos de Rio Piau, Carapussé,
Samaritana e Potiragua bem como de suas encaixantes, para que se possa obter dados que permitam
discutir a cinematica e a dindmica da colocacao destes corpos;

4. elaborar um estudo sistematico dos elementos das geminacdes mecanicas dos plagioclasios nos
Macigos de Carapuss€ ¢ Samaritana com o objetivo de localizar o campo do esfor¢o que causou a
geminagdo, determinando assim as paleodire¢des de esfor¢cos neste dominio do Orogeno Itabuna-
Salvador-Curaga;

5. implementar estudos de anisotropia de susceptibilidade magnética (AMS);

6. complementar a amostragem para datar estes macigos por outros métodos, para que estes possam ser
usados em combinagdo com os existentes, permitindo assim a definigdo de parametros
petrogenéticos;

7. efetuar estudos em um MET para uma caracterizacdo mais efetiva dos mecanismos de deformagao.
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Anneling
Termo originado na metalurgia para designar os processos de restauracdo e recristalizagdo estatica induzida
por um aquecimento passivo de um material previamente deformado. O termo ¢ também usado para a

interpretacdo de microestruturas em rochas.

Banda de deformacao (Deformation band)
Bandas distintas de extingdes diferentes que sdo partes de um mesmo cristal. E uma forma mais localizada de

extingdo ondulante onde ocorreu alguma concentracao de discordéncias.

Bulging
Processo de migracdo local de um limite de grao para dentro de um grao vizinho com uma alta densidade de
discordancias, eventualmente produzindo novos cristais. E um processo importante na recristalizacdo por

migracao de limites de graos (GBM).

Deformagao (Deformation)
Mudanga na forma e orientagdo de objetos ou volumes de rochas de um estado inicial para um estado final

(sentido geral).

Deformacgao (Strain)
Tem um sentido mais restrito que deformacao, que ¢ a mudanca na forma de um objeto ou de parte de uma

rocha.

Deformacgao coaxial
Termo usado para fluxo ou deformagdo progressiva com eixos principais da deformacao finita permanecendo

paralelos ao ISA.

Deformagdo em estado estacionario (Steady-state deformation)

Deformagdo que resulta de um balango entre os processos de endurecimento e restauragao.

Deformagio finita (Finite deformation ou Finite strain)

Deformagao acumulada sobre um periodo finito de tempo.
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Deslizamento de discordancia (Dislocation glide)

Movimento de discordancias em uma rede cristalina sem salto de discordancia. Descreve o movimento das
discordancias ao longo de um plano durante o deslizamento ou deformagio plastica. E uma das principais
formas de acomodar a deformagdo (strain). O efeito associado a este mecanismo é o endurecimento

(hardening).

Discordancia (Dislocation)

Defeito linear em um cristal.

Endurecimento (Work hardening)
Processo que opera em altas temperaturas e que expressa o fato de quanto mais um cristal se deforma, mais
ele se torna dificil de se deformar. Isto pode ser discutido em termos de esforgos internos. Este ¢ um dos

processos que contribuem para o aumento da resisténcia do material antes da fratura.

Esfor¢o de cisalhamento resolvido critico (Critical resolved shear stress - CRSS)
Propriedade de um sistema de deslizamento em um cristal. O CRSS define em qual esfor¢o cisalhante

resolvido sobre um plano de deslizamento uma discorddncia comecara a se mover.

Esforco deviatorico (Deviatoric stress)
Componente nao-hidrostatico ou litostatico do esforco, definido como (6 n - ¢ médio), onde ¢ n € a tensdo

normal sobre a superficie e ¢ médio ¢ a tensdo média.

Esforco diferencial (Differential stress)

Componente nao-hidrostatico ou litostatico do esforgo, geralmente definido como (¢ 1 - ¢ 3).

Estrutura manto e nucleo (Core-and-mantle structure)

Nucleo cristalino deformado, geralmente um tUnico cristal arrodeado por um manto do mesmo mineral
finamente granulado. Admite-se que esta estrutura se desenvolve por recristalizagdo dinamica preferencial na
camada mais externa de um tUnico grande cristal deformando em resposta a deformacgdo intracristalina.

Estruturas manto-ntcleo em feldspatos sdo comuns em rochas sujeitas & deformagao de baixo a médio grau.

Fluxo de Cobble (Cobble creep)

Difusao no estado so6lido ao longo dos limites dos graos.

Fluxo de difusdo no estado solido (Solid-state diffusion creep)
Processo de deformacgao no qual os cristais somente podem se deformar por migracdo de vacancias através

da rede cristalina
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Fluxo de discordéncia (Dislocation creep)
Movimento de discordancias em uma rede cristalina acomodada por salto. E uma combinagdo entre o

deslizamento (s/ip) e o salto (climb).

Fluxo de plasticidade cristalina (Crystalplastic flow)

Deformagio permanente por mecanismos de deformagao intracristalinos.

Fluxo difusdo (Diffusion creep)

Deformagio através da migracdo de vacancias através da rede cristalina.

Geminagao mecanica (Deformation twin)

Geminagdo formada por deformagdo.E comum em carbonatos e plagioclasio deformados.

Lamela de deformagao (Deformation lamella)
Lamela intracristalina de relevo oOptico ligeiramente diferente do grao hospedeiro, consistindo de uma rede

cristalina defeituosa ou de arranjos de inclusdes submicroscopicas.

Limite de grao (Grain boundary)

Superficie de jungao entre dois cristais de um mesmo material, mas de orientacdes diferentes. O limite do
grdo pode ser caracterizado pelo angulo de rotagdo pelo qual a rede cristalina de um grao pode ser deduzida
da rede cristalina do outro gréo (3 graus de liberdade) e pela orientagdo do limite em uma das duas redes
cristalinas (2 graus de liberdade). Eles sdo importantes nos processos de fluxo (creep) e durante a

recristalizacdo.

Limite de subgrao (Subgrain boundary)
Arranjos de discordancias que efetuam uma pequena desorientagdo angular (aproximadamente 1°) entre duas

regides contiguas de um cristal (subgraos).

Mapa de mecanismos de deformagdo (Deformation mechanism map)
Diagrama mostrando as condi¢des de esforco e temperaturas homologas para as quais mecanismos de
deformagao especificos sdo dominantemente ativos; cada mapa somente ¢ valido para um mineral especifico

e um tamanho de grao.

Recristalizagdo dindmica (Dynamic recrystallisation)
Recristalizagdo durante a deformagdo intracristalina. Ela ocorre por nucleagdo, migracdo dos limites dos

graos e/ou rotagdo de subgraos.
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Recristalizagdo por migragdo dos limites dos gridos (GBM - grain boundary migration recrystallisation)
Recristalizagdo por migracdo dos limites dos grios em resposta a diferencas na densidade de discordancias

entre dois graos.

Recuperacdo ou restauracdo (Recovery)
Processo de alta temperatura que expressa o fato de que os esfor¢os internos que levam ao endurecimento

podem ser aliviados por processos termalmente ativados, permitindo assim a continuacdo da deformacao.

Salto de discordancia (Dislocation climb)

Movimento de uma discordancia para fora do seu plano de deslizamento, normalmente feito através da
migragao de vacancias para o local da discordancia. O movimento da discordancia ndo ¢ restrito a um plano,
e este processo ocorre durante a recristalizagdo. E um processo de restauragio que tem como efeito o

amolecimento (softening).

Tensor de deformagdo (Deformation tensor)

Tensor que descreve a deformagao finita, incluindo strain e rotagao.

Trama ou textura (Fabric)

Configuracdo espacial e geométrica completa de todos os componentes que estdo contidos em uma rocha
(Hobbs et al. 1976) e que sdo penetrativamente e repetidamente desenvolvidos através de um volume de
rochas sob consideragdo. Isto inclui aspectos tais como foliagdo, lineagdo, OPC e tamanho dos graos.

O termo também pode ser definido como a orientagdo relativa de partes de uma massa de rochosa.

Vetor de Burgers

Vetor que indica o deslocamento de uma rede cristalina associada a uma discordancia.

Sharp extintion

Uma tnica orientagdo de extingdo por todo o cristal implicando em uma baixa densidade de discordancias.

Subgrao (Subgrain)

Pequenas regides dentro de um grao com extingdo uniforme mas claramente relacionadas a outros subgraos
em orientagdo, os quais juntos formam um grdo inteiro. Considera-se uma desorientagdo de 7° como
suficiente para declarar que duas regides contiguas constituem subgrdos. Sdo aspectos deformacionais de
baixas temperaturas formados por migragdo e acumulagdo de discorddncias de mesmo final e freqlientemente

se concentram nas bordas dos graos.
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