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REsSumMO

A regido de S&o Fidelis localiza-se a norte do Rio de Janeiro (SE do Brasil) e
pertence a zona central da Faixa Ribeira, uma faixa mével de idade Neoproterozéica —
Ordovicica. Esta tese apresenta dados referentes a diversas metodologias com o
objectivo de caracterizar a evolugdo dos granulitos (s. I.) presentes na area e, desta
forma, discriminar a evolugéo geodinamica da Faixa Ribeira, formada no final do Ciclo
Brasiliano por colisdo dos cratons de Sao Francisco e Congo no contexto da
aglutinacdo do mega-continente Gondwana Ocidental.

Os resultados indicam que apdés a colisdo ha 630 — 610 Ma, o pico do
metamorfismo granulitico (T ~ 850 °C; P ~ 8 kbar), contemporaneo de cavalgamentos
de alta temperatura (no contexto da formagao de uma mega-estrutura em flor), extensa
migmatizacao de rochas supracrustais e geragao de granitoides, foi atingido ha ~ 565
Ma, tendo o arrefecimento que se seguiu sido processado mais rapidamente nas
rochas proximas da zona central da estrutura em flor (3 — 10 °C/Ma) que nas presentes
nas rampas laterais (~ 1 °C/Ma).

Uma anomalia térmica, provavelmente resultante de upwelling da astenosfera e
underplating (num contexto de extensado pos-colisional), tera permitido, auxiliada pelo
longo periodo de deformac&o transpressiva sub-horizontal que se seguiu, um
arrefecimento muito lento e manutencéo de T = 650 °C para alguns granulitos durante
~ 100 Ma. Apo6s o longo periodo transpressivo (ha 510 — 480 Ma), as taxas de
arrefecimento aumentaram rapidamente (8 — 30 °C/Ma) por exumagao mais rapida
relacionada com o relaxamento termo-tectonico do colapso do orégeno.

A evolugdo termocronoldgica da area estudada sugere a existéncia de um longo
periodo com manutengao de condicdes térmicas elevadas que tera condicionado tanto
a evolucao das condicdes fisicas (T, P, fO2, aw20) deste segmento crustal como a
formagao das feigbes petrologicas e geoquimicas que destas dependem, sendo que a
manutencdo da anomalia térmica por ~ 100 Ma tera levado a elevada desidratacao da

crosta inferior e produgéo generalizada de charnockitos na Faixa Ribeira.
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ABSTRACT

The Sao Fidelis region is located north of Rio de Janeiro (SE Brazil) and is part of
the central zone of Ribeira Belt, a Neoproterozoic — Ordovicic mobile belt. This thesis
presents data obtained with several techniques with the purpose of characterizing the
evolution of the granulites (s. I.) present in the area and, in this way, to constrain the
geodynamic evolution of the Ribeira Belt, formed in the final stages of the Braziliano
Cycle as the result of the collision between the Sdo Francisco and Congo cratons in the
Western Gondwana mega-continent amalgamation context.

Results show that after the collision at 630 — 610 Ma, granulitic metamorphism (T
~ 850 °C; P ~ 8 kbar), coeval with high-temperature thrusts (as the result of the
formation of a mega flower structure), widespread migmatization of supracrustal rocks
and granitoid production, was attained at ~ 565 Ma, and the cooling that followed was
faster for the rocks closer to the centre of the flower structure (3 — 10 °C/Ma) than for
those present in the lateral ramps (~ 1 °C/Ma).

A thermal anomaly, probably resultant of asthenospheric upwelling and
underplating (in a post-collisional extension context), allowed, aided by the long-term
sub-horizontal transpressive deformation period that followed, a very slow cooling and
preservation of T > 650 °C for some granulites during ~ 100 Ma. After the long-term
transpressive period (at 510 — 480 Ma), cooling rates increased rapidly (8 — 30 °C/Ma)
by faster exhumation due to thermo-tectonic relaxation and orogenic collapse.

The thermochronologic evolution of the studied area suggests a long-term
maintenance of high-thermal flux, that conditioned the evolution of this crustal segment
physical conditions (T, P, fO,, an20), as well as, the petrological and geochemical
features dependent. The long-term thermal anomaly that lasted ~ 100 Ma may have led
to extensive lower crust dehydration and widespread formation of charnockites in the
Ribeira Belt.

Keywords: Brazil; Geochemistry; Thermochronology; Charnockite; Fluids.

a) Structure

Structural analysis on metatexites, diatexites, charnockites and blastomylonites
from the studied area indicate that the regional thrusts D4 (245-260°, 55-70° NW) were
coeval with the high grade peak metamorphism at 565 — 575 Ma, post-dating earlier

collision related nappe thrusts at 630 — 610 Ma (D). These were mostly erased by D,
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thrusting and long-term dextral transpressional shearing (50-65°, 70-85° NW),
simultaneous with very slow cooling of the orogen until 480 — 520 Ma. Brittle,
extensional, tectonic event D3 (290-320° sub-vertical) is associated with late granite
emplacement in the area, being followed by tectonic collapse that resulted in rapid
exhumation/cooling of the high grade rocks at ~ 470 Ma.

Results suggest that a > 35 Ma period of nearly orthogonal shortening between
the San Francisco and West Congo cratons occurred until 565 Ma with development of
the D, flower thrust system. Afterwards, when rocks could not absorb further orthogonal
shortening, D, dextral transpressive regime became dominant, turning the flower
structure asymmetric.

Specific positioning within the flower structure and partition of deformation induced
‘local” antithetical sinistral kinematics within the main regional dextral regime and
differential exhumation: granulites in the central axis were rapidly exhumed, whereas
along the lateral branches exhumation was much slower resulting in very slow cooling
that lasted for almost 100 Ma.

b) Metamorphism

Pseudosections, geothermobarometric estimates and careful petrographic
observations of gneissic migmatites and granulites from Neoproterozoic central Ribeira
Fold Belt (SE Brazil) were performed in order to quantify the metamorphic P-T
conditions during prograde and retrograde evolution of the Brasiliano Orogeny.

Results establish a prograde metamorphic trajectory from amphibolite facies
conditions to metamorphic peak (T = 850 + 50 °C; P = 8 + 1 kbar) that promoted
widespread dehydration-melting of 30 to 40% of the gneisses and high grade
granitization.

Soon after metamorphic peak, migmatites evolved with cooling and
decompression to T = 500 °C and P = 5 kbar coupled with an,o increase, replacing the
high grade paragenesis garnet-plagioclase-K-feldspar by biotite-quartz-sillimanite-
(muscovite). Cordierite absence, microtextural observations and P-T results constrain
migmatite metamorphic evolution in the pseudosections as a clockwise P-T path with
retrograde cooling and decompression.

High-temperature conditions further dehydrated the lower crust with biotite and
amphibole-dehydration melting and granulite formation coupled with 10% melt

generation. Granulites can thus be envisaged as lower crustal dehydrated restites.
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During this period, granulites were slowly (nearly isobaric) cooled, followed by late
exhumation/retrograde rapid decompression and cooling, reflecting a two step P-T
path. This retrograde evolution, coupled with water influx, chemically reequilibrated the
rocks from granulite to amphibolite/greenschist facies, promoting the replacement of
plagioclase-hypersthene-garnet peak assemblage by biotite-quartz-K-feldspar

symplectites.

c) Geochemistry

New elemental and Sr-Nd isotope geochemistry data on migmatites, diatexites,
charnockites and orthogneisses from the central segment of Ribeira Fold Belt (SE
Brazil) indicate that they are LILE-enriched weakly peraluminous granodiorites.

Harker diagrams correlation trends for TiO,, Al,Os, Fe;03', MgO, P,Os, Sr, Zr, Hf,
Th, U, REE!, LREE/HREE and La/Lu, as well as incompatible element trends of Th-Hf-
La suggest that these rocks represent a co-genetic sequence, whereas variations on
CaO, MnO, Y and HREE can be explained by garnet melting during granulite formation.

Similar REE patterns and juxtaposed isotopic values of ene®’> = -5.4 to -7.3 and
87Sr/%®Srs75 = 0.706 to 0.711 for granulites, orthogneisses and migmatites, as well as
similar Tpu ages between 2.0 to 1.5 Ga are consistent with these rocks having evolved
from a relatively homogeneous and enriched common meta-sedimentary protolith.

Results suggest a genetic link between charnockites, diatexites, orthogneisses
and migmatitic leucossomes, namely that partial melting of meta-sediments formed
migmatites and associated granitoid bodies, whereas long-term crustal slow cooling
promoted further dehydration that led to widespread development of granulites. These
new data indicate a two step process for charnockite development: generation of a
hydrated igneous protolith by partial melting of paragneisses, followed by high-grade
metamorphism that transformed “type-S granitoids” (leucossomes and diatexites) into

orthogneisses and, as metamorphism and dehydration progressed, into charnockites.

d) Ages and cooling rates

The studied sector of central Ribeira Fold Belt (SE Brazil) comprises metatexites,
diatexites, charnockites and blastomylonites. This study integrates petrological and
thermochronological data of these rocks in order to constrain the thermotectonic and
geodynamic evolution of this Neoproterozoic — Ordovician mobile belt during Western

Gondwana amalgamation.
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New data indicate that after earlier collision stage at ~ 610 Ma (zircon, U-Pb age),
peak metamorphism and lower crustal partial melting coeval with main regional high
grade D1 thrust deformation occurred between 575 — 555 Ma (zircon, U-Pb ages).
Overall average cooling rate was low (< 5 °C/Ma) from 750 to 250 °C (at ~ 455 Ma; bi-
WR Rb-Sr age), but disparate cooling paths indicate differential uplift for distinct
lithotypes: migmatites and blastomylonites show a globally stable 3 — 5 °C/Ma cooling
rate, whereas most charnockites remained at T > 650 °C during sub-horizontal D,
shearing until ~ 510 — 470 Ma (g-WR Sm-Nd ages) (1 — 2 °C/Ma), being then rapidly
exhumed/cooled (8 — 30 °C/Ma) during post-orogenic D3 phase deformation with
granite emplacement at ~ 490 Ma (zircon, U-Pb age). Garnet — biotite Fe — Mg diffusion
based petrological cooling rates are generically consistent with geochronological
cooling rates, revealing that migmatites were cooled faster at high T (6 °C/Ma) and
slowly at low T (0.1 °C/Ma), decreasing cooling rates with time, whereas charnockites
show low cooling rates (2 °C/Ma) near metamorphic peak conditions and high cooling
rates (120 °C/Ma) at lower T, increasing cooling rates during retrogression.

Both charnockite thermal evolution and extensive production of granitoid melts in
the area imply that high geothermal gradients were sustained for a long period of time
(50 — 90 Ma). This thermal anomaly, reflecting upwelling of asthenospheric mantle and
magma underplating coupled with long-term generation of high HPE (heat producing
elements) granitoids, should have sustained elevated crustal geotherms for ~ 100 Ma,

promoting widespread charnockite generation at middle to lower crustal levels.

e) Fluids

Combined fluid inclusion (FI) microthermometry, Raman spectroscopy, X-ray
diffraction, C-O-H isotopes and oxygen fugacities of granulites from central Ribeira Fold
Belt, SE Brazil, provided the following results:

i) Magnetite-Hematite fO, estimates range from 107" bar (QFM +1) to 10™'®2 bar
(QFM -1) for the temperature range of 896 °C to 656 °C, implying fO, decrease from
metamorphic peak temperatures to retrograde conditions;

ii) 5 main types of fluid inclusions were observed: a) CO, and CO,-N; (0 to 11
mol%) high to medium density (1.01 — 0.59 g/cm®) FI; b) CO, and CO.-N; (0 to 36
mol%) low density (0.19 to 0.29 g/cm®) FI; ¢) CO, (94 to 95 mol%) — N2 (3 mol%) — CH,
(2 to 3 mol%) — HO (water @, (25 °C) = 0.1) FI; d) low-salinity H,O-CO;, FI; and e) late
low-salinity H2O Fl;



iii) Raman analyses evidence two graphite types in khondalites: an early highly
ordered graphite (T ~ 450 °C) overgrown by a disordered kind (T ~ 330 °C);

iv) 580 quartz results of 10.3 — 10.7%o0 imply high-temperature CO, 5'®0 values of
14.4 to 14.8%o, suggesting the involvement of a metamorphic fluid, whereas lower
temperature biotite 3'0 and 3D results of 7.5 — 8.5%0 and -54 to -67%o, respectively
imply H.0 8'°0 values of 10 to 11%. and 8Dw,0 of -23 to -36%., suggesting 5'°0

depletion and increasing fluid/rock ratio from metamorphic peak to retrograde
conditions.

Isotopic results are compatible with low-temperature H,O influx and fO, decrease
that promoted graphitic deposition in retrograde granulites, simultaneous with low
density CO,, CO2-N2 and CO2-N,-CH4-HO fluid inclusions at T = 450 — 330 °C.

Graphite 5'°C results of -10.9 to -11.4%. imply CO, 8'>C values of -0.8 to -1.3%o
suggesting decarbonation of Cambrian marine carbonates with small admixture of
lighter biogenic or mantle derived fluids.

Based on these results, it is suggested that metamorphic fluids from the central
segment of Ribeira Fold Belt evolved to CO2-N; fluids during granulitic metamorphism
at high fO,, followed by rapid pressure drop at T ~ 400 — 450 °C during late
exhumation that caused fO, reduction induced by temperature decrease and water
influx, turning carbonic fluids into CO»-H,O (depleting biotite 5'°0 and 3D values), and
progressively into H,O. When fO, decreased substantially by mixture of carbonic and

aqueous fluids, graphite deposited forming khondalites.
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INTRODUCAO

a) Localizagao

A area estudada, o sector Sao Fidelis — Santo Anténio de Padua (daqui em diante
denominado por SFSAP), situa-se na regiao de Sao Fidelis, norte do estado do Rio de
Janeiro, no SE do Brasil e encontra-se limitado pelos paralelos 21°45 S e 21°15’ S e
pelos meridianos 41° 30° W e 42° 15’ W (Fig. 1). Do ponto de vista geoldgico, a area
alvo desta dissertacdo localiza-se na zona centro-norte da denominada Faixa Ribeira
(Fig. 2b), formada aquando da aglutinagdo do super-continente Gondwana Ocidental
(Fig. 2a), e abrange as cartas geologicas 1:50.000 de ltalva, Sao Fidelis, Cambuci e
Santo Anténio de Padua (DRM-RJ, 1978; 1982), numa area que se estende por mais
de 2500 km? (Fig. 3).

b) Levantamento Geoldgico

A area alvo deste trabalho foi pesquisada em Fevereiro de 2004 e Novembro de
2005, tendo sido dada maior importancia ao reconhecimento litolégico na primeira
série de observagdes enquanto a segunda foi principalmente investigada do ponto de
vista da geologia estrutural. No conjunto destas observagcdes de campo foram
recolhidas 113 amostras mesoscopicas representativas de todas as unidades e
litétipos reconhecidos (Anexo A1) para uso nas diferentes metodologias abordadas por

esta dissertagao.

c) Objectivos

Tal como sugere o tema desta dissertagdo, em todo o trabalho de obtencao de
resultados e de tratamento de dados foi dada predominéancia ao estudo da petrologia e
da termocronologia. Assim, foram empregues varias metodologias no estudo das
rochas granuliticas com o objectivo principal de determinar o percurso tectono-
metamorfico e suas caracteristicas no sector estudado e, consequentemente, da
evolucao geodinamica da zona central da Faixa Ribeira.

Esta dissertagdo encontra-se dividida em quatro partes fundamentais com o
intuito de estruturar e melhor exemplificar as vertentes de estudo empregues: Parte |
(Introdugdo e Enquadramento Geoldgico); Parte Il (Petrologia e Geocronologia); Parte
Il (Estudo dos Fluidos); Parte IV (Discussao e Conclusdes). Espera-se assim que o

raciocinio por detras deste trabalho torne mais explicito o modelo geotectonico



sugerido para a Orogenia Brasiliana — Panafricana no SE do Brasil, bem como o
modelo proposto para a evolugdo geoquimica dos granulitos presentes na faixa

orogénica em estudo.
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Fig. 3 — Localizagdo das cartas geoldgicas 1:50.000 de Italva, S&o Fidelis, Cambuci e Santo
Antonio de Padua (DRM-RJ, 1978; 1982) no Estado do Rio de Janeiro.

d) Geomorfologia

Do ponto de vista geomorfolégico, o sector estudado caracteriza-se pela
presenca do rio Paraiba do Sul que atravessa a regido de SW para NE na zona mais a
W da érea, inflectindo perto de Cambuci para uma direc¢ao W — E em direcg¢ao a bacia
de Campos (Fig. 4).

A regido estudada situa-se imediatamente a N do sistema montanhoso da Serra
do Mar e a S do sistema montanhoso Caparad, apresentando um relevo bastante
acidentado onde dominam, por um lado, varios relevos de dureza denominados de
inselberg ou péo-de-agucar, correspondentes as litologias mais compactas e
resistentes a erosao e, por outro lado, vales em “V” onde o rio Paraiba do Sul e seus
principais afluentes (rios Pomba, Dois Rios, Preto e Muriaé) se encontram encaixados
nas reologias menos resistentes ou em fraquezas estruturais (ver Capitulo da
Descrigéo Litolégica e Estrutural da Area) que influenciam o seu percurso até ao

Oceano Atlantico.



Cambuci

43
)

w
+

~*%_ Ccabo Frio

Serra do Mar:

Fig. 4 — Mapa-sintese da geomorfologia da area estudada. As setas preenchidas indicam a
orientagdo global do Rio Paraiba do Sul, enquanto as setas pontuadas indicam a orientagéo do trajecto

final dos principais afluentes do Rio Paraiba do Sul.






ENQUADRAMENTO REGIONAL

a) Sintese Bibliografica Regional

Ha mais de um século que o norte do estado do Rio de Janeiro no sudeste do
Brasil tem merecido a atencdo de varios investigadores, maioritariamente focando
aspectos geocronologicos e estruturais. Cedo se constatou que esta regido se
apresentava muito deformada, sendo que Hartt (1870) se refere a Serra do Mar como
estruturada segundo dobramento monoclinal, enquanto Derby (1880) concluiu a
presenca de uma estrutura sinclinal ao longo do rio Paraiba do Sul (in Batista, 1984).

No entanto, foram os trabalhos desenvolvidos por Ebert e Rosier nas décadas de
1950 e 1960 que trouxeram os primeiros avangos significativos no conhecimento
geoldgico da area estudada por este trabalho.

Ebert (1956, 1967, 1968) inferiu a existéncia de duas longas faixas orogénicas
bifurcantes na extremidade sul do Craton de S&o Francisco (CSF). Denominou de
Faixa Paraibides ou Paraiba ao ramo com direc¢do NE, acompanhando o vale do Rio
Paraiba do Sul e paralelo a costa SE do Brasil, desde o sul da Bahia até ao Uruguai; e
Faixa Araxaides com direccdo WNW, ocupando o sul de Minas Gerais, paralelo ao
bordo W do CSF. Na Faixa Paraiba, observou vergéncia para o CSF na regido mais
proxima deste (Minas Gerais), e oposta a SE do Rio Paraiba do Sul. Definiu a Série
Juiz de Fora composta por granulitos paraderivados e charnockitos (facies granulitica);
e o Grupo Paraibuna de facies predominantemente anfibolitica, composto por
gnaisses, grauvaques e quartzitos (in Batista, 1984; Jacobsohn, 2002).

Os trabalhos de Rosier (1957, 1965) que estudou a “baixada fluminense”, a Serra
do Mar e o vale do rio Paraiba do Sul, localizados no Estado do Rio de Janeiro, séo,
em regra, concordantes com as observacgdes feitas por Ebert. Rosier concluiu que a
regido seria o resultado de uma orogenia proterozodica estruturada pelo empilhamento
de varias nappes com vergéncia para NW. De igual forma, concluiu que havia
continuidade litolégica e estrutural para norte (Estado do Espirito Santo) e para sul
(restante do Estado do Rio de Janeiro e Sao Paulo). A grande variedade litolégica
observada levou a que dividisse a area estudada em séries: Paraiba - Desengano de
idade proterozoica, composta por gnaisses e migmatitos, alternados com charnockitos
e metassedimentos, nomeadamente migmatitos, quartzitos e marmores; Série Serra
dos Orgados, composta por gnaisses e migmatitos granitdides homogéneos; e Faixa

Saquarema — Cabo Frio — Macaé composta por gnaisses granitdides e migmatiticos.



Posteriormente (Rosier, 1965), considerou a sucessdo litolégica estudada como
formada por um geossinclinal Brasiliano (in Batista, 1984; Valladares, 1997,
Jacobsohn, 2002).

Os estudos geocronoldgicos inovadores desenvolvidos por Cordani (1971) e
Cordani et al. (1973) obtiveram idades Rb-Sr e K-Ar brasilianas para as rochas da
Faixa Paraiba (Ebert, 1967). Este autor denominou a Faixa Paraiba de Cinturdo
Orogénico Ribeira (mais tarde conhecido por Faixa Ribeira), como sendo uma vasta
faixa de dobramentos de idade Brasiliana e extenséo ao longo da costa SE do Brasil e
Uruguai. Segundo Cordani et al. (1973) o Cinturdo Orogénico Ribeira seria constituido
por rochas metamorficas da facies dos xistos verdes até a facies anfibolitica,
estruturalmente paralela a costa, possuiria soco ensidlico (faixas de idade
transamazonica) reactivado no Brasiliano. Estes mesmos autores excluiram a
possibilidade de acreg¢ao continental Brasiliana e utilizando a teoria da Tecténica de
Placas, propuseram uma evolugdo mobilista para o Cinturdo Orogénico Ribeira. Os
dobramentos deste ter-se-iam formado pela colisdo de duas paleo-placas portadoras
de crosta sidlica no final do Pré-cambrico, sendo que o Cinturdo Orogénico Ribeira
seria 0 homodlogo do Cinturao Orogénico Damara, situado na parte africana.

Almeida et al. (1973) consideraram que a plataforma brasileira teria sido
consolidada no Ciclo Brasiliano, sendo que a regido do Estado do Rio de Janeiro seria
uma das faixas marginais brasilianas com vergéncia para o Craton de Sao Francisco
(Cinturdo Orogénico Ribeira de Cordani et al., 1973). Consideraram igualmente que
esta faixa apresentava rochas de duas orogenias distintas, denominando de Cintur&o
Dobrado Paraiba do Sul as rochas mais antigas (Ciclo Transamazonico, representado
pela Série Paraiba — Desengano de Rosier, 1965); e Cinturdo Dobrado Ribeira as
rochas reactivadas durante o Ciclo Brasiliano (correspondente a Série Serra dos
Orgaos de Rosier, 1965) (in Batista, 1984; Jacobsohn, 2002).

Utilizando imagens de radar, Brandalise (1976) observou a presenga de acidentes
tectonicos com extensédo regional na regido SE do Brasil, como o Lineamento Além
Paraiba, anteriormente definido por Almeida et al. (1975) entre Andrade Pinto e
Cambuci, expresso pelo encaixe do rio Paraiba do Sul e com extensédo de 150 km de
rochas miloniticas, resultantes, segundo os autores, de transcorréncia dextrogira (in
Bascou, 2002).

Almeida (1977) e Almeida et al. (1981) propuseram a compartimentagao tecténica

da Plataforma Brasileira em provincias estruturais. Entre outras, define como Provincia
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Mantiqueira a area entre a margem E do CSF e a costa SE do Brasil, desde o paralelo
15° S (sul da Bahia) até ao Uruguai, sendo esta composta pelo Cinturdo Ribeira de
idade Brasiliana e o Cinturdo Paraiba do Sul de idade transamazonica.

Oliveira (1980) denominou o Cinturdo Orogénico Ribeira de Cordani et al. (1973)
de Complexo Juiz de Fora, tendo-o dividido em duas faixas: a Faixa Juiz de Fora,
composta por granulitos intercalados por rochas metassedimentares e a Faixa Paraiba
do Sul, composta por gnaisses, migmatitos e rochas supracrustais. Segundo este
autor, todas estas rochas teriam sido intensamente deformadas durante o Ciclo
Transamazonico, no qual os charnockitos (igneos pluténicos) terao sido transformados
em granulitos e milonitos. Apresentou também estimativas de T e P para o
metamorfismo granulitico, situando-o no intervalo de temperaturas de 844 — 877 °C e
pressdes de 6 a 7 kbar (in Jacobsohn, 2002).

Campanha (1981) estudou detalhadamente o Lineamento Além Paraiba (Almeida
et al., 1975) na area circundante a cidade de Trés Rios no estado do Rio de Janeiro,
tendo concluido que este seria uma zona de deformagado cataclastica/milonitica de
evolugao polifasica. Observou retrabalhamento nos granulitos locais e recristalizagao
tardia em facies anfibolitica, enquadrando a formacao deste alinhamento no periodo
final do Ciclo Brasiliano em que teria havido transcorréncia.

Machado Filho et al. (1983) caracterizaram a area entre o Craton de Sé&o
Francisco e a costa sudeste do Brasil como dividida por Complexo Juiz de Fora,
composto por enderbitos ortoderivados, calco-alcalinos a toleiticos, granulitos e
migmatitos paraderivados; e Complexo Paraiba do Sul, composto por migmatitos e
gnaisses granatiferos paraderivados e gnaisses com hornblenda, anfibolitos, rochas
calco-silicatadas e quartzitos. Segundo estes autores, ambos os complexos teriam
idade transamazonica com reactivagao brasiliana.

Machado (1984) estudou o Grupo Paraiba do Sul no Rio de Janeiro, na regido de
Vassouras e Paracambi e observou uma estrutura em flor positiva e divergente, tendo
concluido que o modelo que melhor explicava a estruturagédo e petrologia da area em
estudo seria a de uma colisdo continental com metamorfismo granulitico, sucedido por
cavalgamentos e posterior tectonica transcorrente que teria retrogradado as rochas
para facies anfibolitica.

lyer et al. (1987) enquadraram os dados geocronoldgicos até entdo obtidos para
as rochas granuliticas do Brasil, tendo concluido que as idades Rb — Sr de 3.2 — 2.7

Ga e 2.2 — 2.0 Ga para as rochas da margem sul do CSF, assim como os dados

11



obtidos para a Faixa Ribeira (~ 600 Ma) seriam representativos de rejuvenescimento
isotopico (retrabalhamento) de rochas ortoderivadas de idade Arcaica e
Paleoproterozoica, tendo delimitado o Ciclo Brasiliano entre os 1100 — 570 Ma.

Zimbres et al. (1990) observaram que as idades K — Ar de biotite sao
progressivamente mais antigas na zona NW (600 Ma) do que na zona central (450 Ma)
da Faixa Ribeira, tendo interpretado estes dados isotdépicos como o resultado de
exumacéo diferencial da zona central da Faixa Ribeira (in Jacobsohn, 2002).

Heilbron et al. (1991, 1993, 1995) realizaram diversos perfis estruturais que
cruzavam a estrutura centrada no rio Paraiba do Sul. Concluiram a existéncia de um
megassinforma com a sobreposi¢cdo de trés dominios tectdnicos: o Dominio Paraiba
do Sul, composto por paragnaisses quartzo-feldspaticos (com intercalagdes calco-
silicatadas) e gnaisses com hornblenda no topo da estrutura; justaposto ao Dominio
Juiz de Fora que seria composto pelos granulitos ortoderivados do Complexo Juiz de
Fora com intercalacbes metassedimentares do Grupo Andrelandia; e o Dominio
Andrelandia, encarado como o soco dos demais, composto por uma sequéncia
metassedimentar e ortognaisses. Estes autores (Heilbron et al., 1995) propuseram que
a evolugao tectono-metamoérfica da Orogenia Brasiliana se dividisse em 3 periodos: a)
periodo colisional (690-563 Ma) com deformacéo principal (D1 + D, e M) responsavel
pela sobreposi¢cao dos dominios tecténicos referidos; b) periodo pds-colisional (535-
520 Ma), também denominado por D3 e My, relacionado com o metamorfismo
retrogrado resultante do desenvolvimento das zonas de cisalhamento dextrdgiras; c)
no periodo pos tectonico (503-492 Ma) ocorreria o relaxamento da compresséo
regional e transi¢ao para regime distensivo com granitogénese associada.

Machado & Endo (1993) verificaram que o Cinturdo de Cisalhamento
Transpressivo, nhome dado por estes autores ao mega-cisalhamento expresso pelo
Lineamento Além Paraiba, apresentava orientagdo NE-SW na zona a sul do CSF e
orientacdo NNE — SSW a este deste, desde o paralelo 11° até 30° S ao longo da costa
SE do Brasil. Postularam um modelo cinematico exclusivamente desenvolvido no Ciclo
Brasiliano, dividido em dois estagios, afirmando que teria havido convergéncia obliqua,
com rotagdo da componente de compressao principal de E — W para N - S.

Corréa Neto et al. (1994) e Carneiro et al. (1996) estudaram o Lineamento Além
Paraiba tendo concluido a existéncia de uma estrutura em flor positiva por
transpressao, tal como propusera Machado (1984). Segundo os autores, esta estrutura

seria a responsavel pela coexisténcia dos elementos estruturais observados como o
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encurtamento, o estiramento vertical e a existéncia de charnockitos lado a lado as
demais rochas de menor grau metamorfico, por acgdo de movimentos verticais
diferenciais presentes na parte central da estrutura. A existéncia de anfibolitos seria o
resultado da retrogradagao desses granulitos durante a exumacgao.

Campos Neto & Figueiredo (1995) e Campos Neto (2000) concluiram que a Faixa
Ribeira tera incluido diferentes terrenos (microplacas) consolidadas durante o
Paleoproterozdico e que evoluiram para um ambiente de margem continental activa e
formagdo de um arco magmatico continental, tendo sido aglutinados no
Neoproterozéico — Ordovicico. A Orogenia Rio Doce (Campos Neto & Figueiredo,
1995), bem caracterizada na “Microplaca Serra do Mar”, teria envolvido magmatismo
de arco calco-alcalino entre 590 a 570 Ma seguida de colisdo contra o CSF ha 560 —
530 Ma. Posteriormente teria havido magmatismo pds-colisional (520 — 480 Ma),
caracterizado pela instalacao de batdlitos alcali-calcicos. Os trabalhos desenvolvidos
por estes autores conceptualizaram a existéncia de varias colisdes continentais na
Faixa Ribeira em diferentes periodos do Ciclo Brasiliano.

Ebert et al. (1996) e Ebert & Hasui (1998) concluiram que a estruturagdo do SE
do Brasil deveria ser explicada pela colisdo E — W de trés blocos crustais, Brasilia, Sao
Paulo e Vitéria, dividida em dois eventos tectonicos principais de natureza tangencial
(Orogenia Brasilia e Orogenia Ribeira), sendo que o mais recente, resultante da
colisdo entre a placa Vitéria e as recém-agregadas placas Brasilia e Sdo Paulo,
originou cavalgamentos para WNW durante o processo colisional principal seguido do
desenvolvimento de um sistema cisalhante dextrogiro, que tera retrabalhado e alterado
o fabric primario das rochas. Este sistema cisalhante tardio, denominado pelos autores
de Cinturdo Transpressivo Paraiba do Sul, seria constituido por um conjunto de
estruturas em flor assimétricas (mergulhantes para SE), provavelmente enraizado
numa grande zona de descolamento. Concluiram igualmente que pouca crosta juvenil
teria sido gerada no Brasiliano, indicando que a colisdo continental que teria gerado a
faixa envolveria um oceano de dimensdes restritas.

Machado et al. (1996) estudando a zona central da Faixa Ribeira, no Estado do
Rio de Janeiro, caracterizaram quatro unidades tectono-litolégicas: Andrelandia, Juiz
de Fora, Paraiba e Costeiro, separadas por cisalhamentos dextrégiros profundos.
Apesar de terem registado a presenga de idades mais antigas (611-604 Ma), os
autores sugerem que o evento tectono-metamorfico principal que afectou todos os

dominios tectonicos teria ocorrido ha 590 — 565 Ma (M), retrabalhando e fundindo
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rochas do soco (com idades arcaicas a transamazonicas: 3.0 a 2.1 Ga) e gerando
varios corpos granitéides. Segundo estes autores, este primeiro evento tera igualmente
desenvolvido zonas de cisalhamento dextrégiras. Nos Dominios Paraiba do Sul e
Costeiro foi igualmente identificado um episédio orogénico mais jovem a 535 — 520 Ma
(M2), associado ao desenvolvimento de cavalgamento e cisalhamentos tardios,
seguido de actividade pés-tectonica a 503 — 492 Ma.

Posteriormente, Valladares (1997) e Valladares et al. (1997, 1999) concluiram,
através do uso do método SHRIMP U-Pb em zircoes da porcdo central da Faixa
Ribeira, que os metassedimentos dos dominios tectonicos Juiz de Fora, Andrelandia e
Paraiba do Sul, teriam sido predominantemente derivados da erosdo de crosta
transamazonica, entre 1.7 e 2.2 Ga, com contribuic&o inferior de crosta arcaica (até 2.9
Ga). O Dominio Costeiro, no entanto, teria sido derivado de metassedimentos de
crosta predominantemente mais jovem (600 — 1600 Ma) e contribuicdo transamazoénica
e arcaica menor, tendo esta diferenga sido interpretada como resultante de resseting
preferencial do sistema U-Pb no Dominio Costeiro aquando da Orogenia Brasiliana.

Wernick & Topfner (1997) estudaram as idades do magmatismo Brasiliano na
porcao sul da Faixa Ribeira, nomeadamente nos estados de Sao Paulo e Minas
Gerais, tendo concluido a existéncia de magmatismo basico tipico de ambiente de rift
para o intervalo temporal de 1000-950 Ma, magmatismo sin-colisional seguramente
mais antigo que 630 Ma e magmatismo pds-colisonal aos 590 Ma, sendo que os
processos de transcorréncia se teriam situado entre os 625 — 595 Ma.

Cunningham et al. (1998) realizaram um perfil nos estados do Espirito Santo e
Minas Gerais, tendo concluido que a deformacdo Brasiliana produziu estruturas
vergentes para oeste, enquanto a Faixa Pan-Africana do Congo Ocidental apresenta
vergéncia para este, concluindo que o limite Pré-cambrico entre estas duas provincias
estruturais mas com cinematica contraria devera situar-se no offshore de qualquer um
dos continentes (América do Sul ou Africa) e que a abertura do Atlantico devera ter
sido estruturalmente influenciada por este limite.

Dehler & Machado (1998) observaram na regido sul do estado de Minas Gerais a
existéncia de dois dominios litoestruturais: Dominio do Embasamento (soco) com
ortognaisses graniticos a granodioriticos e foliagdo E-W e mergulhos sub-verticais; e o
Dominio da Cobertura com unidades de marmores, filitos e quartzitos intercalados cuja
foliagao principal apresenta mergulhos sub-horizontais para sul e movimentagao para

NNW. Estes autores inferiram idades transamazénicas para o soco e idades
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brasilianas para a cobertura, tendo esta ultima sofrido uma deformacdo do tipo
epidérmica com vergéncia para o CSF.

Pedrosa Soares et al. (1998) verificaram evidéncias de crosta oceanica
obductada na zona N da Faixa Ribeira, excluindo assim a possibilidade de evolugao
exclusivamente ensialica para a Orogenia Brasiliana e admitindo a existéncia de um
ciclo de Wilson completo.

Tupinamba et al. (1998), Tupinamba (1999), Schmitt (1998, 2001), Schmitt et al.
(1999, 2004), Trouw et al. (2000), Heilbron et al. (1998) e Heilbron & Machado (2003),
desenvolveram um modelo multi-colisional para a zona central da Faixa Ribeira
originalmente proposto por Campos Neto & Figueiredo (1995) dividindo e descrevendo
os dominios tecténicos envolvidos (Heilbron & Machado, 2003) e, utilizando dados
geocronoldgicos, quantificaram os diferentes periodos colisionais referidos. Assim,
segundo estes autores o segmento central da Faixa Ribeira podia ser dividido em
quatro dominios tectonicos de NW para SE: 1) o Terreno Ocidental, que seria a
margem retrabalhada do CSF (soco), composta por sucessbes de margem passiva
pré-1.8 Ga (Grupo Andrelandia); 2) o klippe Paraiba do Sul, um sinforma composto por
ortognaisses e metassedimentos paleoproterozoicos em facies anfibolitica; 3) o
Terreno Oriental, composto por arcos de ilhas, dividido em trés sub-dominios (Dominio
Cambuci, considerado uma associagéo de fore-arc; o Dominio Costeiro, que conteria
uma sucessao de margem passiva distal intruida pelos complexos de arco magmatico
Rio Negro (Tupinamba et al., 1998; Tupinamba, 1999); e o Dominio Italva, composto
por marmores, psamitos, gnaisses e anfibolitos, considerados uma bacia de back-arc);
e 4) o Terreno Cabo Frio, um terreno aloctone, pertencente ao Craton do Congo.
Assim, os autores consideraram que o Terreno Oriental (Arco Magmatico do tipo
Japao) teria colidido com o CSF (neste caso, com o Terreno Ocidental) ha cerca de
580 Ma, enquanto o Craton do Congo tera colidido com o conjunto Terreno Oriental e
CSF ha 530 - 520 Ma, deixando o Terreno Cabo Frio acrecionado aos demais
(Orogenia Buzios. Schmitt (2001) e Schmitt et al. (2004) estimaram condigbes de pico
metamorfico de T > 780 °C e P > 9 kbar ha cerca de 525 Ma para a Orogenia Buzios e
taxas de arrefecimento de aproximadamente 10 °C / Ma até 480 Ma, decrescendo
posteriormente para 5 °C / Ma.

Hackspacher et al. (1999, 2000, 2001) obtiveram dados geocronoldgicos e
geoquimicos dos Grupos Sao Roque e Agungui da zona central da Faixa Ribeira no

Estado de Sao Paulo, tendo concluido que tera havido deposicdo das sequéncias
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sedimentares estudadas ha cerca de 700 — 750 Ma (dadas pelas idades dos zircoes
detriticos); posterior subducgédo por baixo do CSF; colisdo ha cerca de 620 Ma e
consequente migmatizagdo e granitogénese sin-colisional; fase extensional com a
formagao de um back-arc continental e oceanizagao restrita; e colisdo tardia ha 600
Ma caracterizada por escape lateral ao longo de zonas de cisalhamento. Estes autores
verificaram também a existéncia de diacronismo colisional na Faixa Ribeira, apontando
como critério as idades dos granitos sin-colisionais, progressivamente mais jovens
para norte.

Pedrosa Soares & Wiedemann-Leonardos (2000) e Pedrosa Soares et al. (2001),
estudando a zona setentrional da Faixa Ribeira, denominada pelos autores por Faixa
Araguai apenas por critérios geograficos, idealizaram um modelo evolutivo para a
Faixa Ribeira que consistia no desenvolvimento de um Ciclo de Wilson completo em
ambiente confinado. Neste modelo, os autores sugerem que o CSF seria uma paleo-
peninsula do Craton do Congo, sendo a Orogenia Araguai — Congo Ocidental
(Orogenia Brasiliana) o resultado de um unico ciclo metamérfico em sedimentos
depositados num paleo-golfo. A evolugéo ter-se-a iniciado com uma fase de rift ha
cerca de 1000 Ma (fragmentacao do paleo-continente Rodinia) e sedimentacdo em
plataforma continental, seguida de oceanizagdo (datagcdo de vestigios ofioliticos na
Faixa Araguai com cerca de 800 Ma), subduccéo da crosta oceéanica para E, ou seja,
por baixo do Craton do Congo, e consequente formagdo de um arco vulcanico
continental do tipo Andino (idades U — Pb em zircdes de granitos pré-colisionais com
625 — 590 Ma), e colisdo entre o CSF e o Craton do Congo ha cerca de 591 — 575 Ma
(idades U — Pb em zircdes).

Brueckner et al. (2000) obtiveram idades Sm-Nd para a zona sul do CSF, bem
como para a Faixa Ribeira, situada a E deste nos Estados de Minas Gerais e Espirito
Santo. Estes autores consideraram a existéncia de duas faixas paralelas com direc¢ao
aproximadamente N — S, ao longo do CSF. Denominaram a zona interior dessa faixa
movel como Faixa Araguai e a zona externa como Faixa Ribeira, separadas por uma
descontinuidade que interpretaram como sendo uma sutura Brasiliana. Obtiveram
idades Sm-Nd de recristalizagdo na ordem dos 547 a 575 Ma para a Faixa Araguai, de
538 a 589 Ma para a Faixa Ribeira e 2098 Ma (idade modelo de 2.3 Ga) para a
margem do Craton de Sao Francisco. As idades modelo obtidas para a Faixa Araguai
situam-se no intervalo 2.3 a 2.8 Ga, enquanto a Faixa Ribeira apresentou idades

modelo na ordem dos 1.6 a 2.0 Ga. Concluiram que a margem sul do CSF tera sido
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afectada por um evento Transamazodnico; e que o conjunto das duas faixas
consideradas por estes autores tera sido metamorfizada durante um evento Brasiliano,
sendo os protélitos arcaicos, para a Faixa Aracuai, e transamazonicos a
mesoproterozdicos para a Faixa Ribeira. Estes autores usaram as idades modelo
obtidas para justificar a presenca da descontinuidade que separa as duas faixas.

Janasi et al. (2001) obtiveram idades U-Pb de batdlitos graniticos
neoproterozoicos no estado de Sado Paulo, tendo concluido que o periodo de
magmatismo sin-colisional da parte sul da Faixa Ribeira (Estado de Sao Paulo) é
consistentemente mais antigo (610-600 Ma) que na parte norte da mesma faixa (590-
565 Ma), revelando assim o caracter diacréonico do metamorfismo Brasiliano. Os
autores sugerem igualmente que apos o estabelecimento da colisdo que originou a
Faixa Brasilia a W do CSF (630-620 Ma), o Craton do Congo tera comegado a colidir
com o CSF de S para N, dando origem a granitos com idades progressivamente mais
jovens para N.

Nogueira et al. (2004) concluiram que o Complexo Juiz de Fora, constituido por
granulitos e charnockitos acidos a basicos, tera sofrido metamorfismo granuliticoa T >
850 °C e P = 4 — 6 kbar e evolugao em percurso indirecto no Ciclo Transamazoénico
(soco) e T =800 °C e P =6 — 7 kbar com evolugdo em percurso directo na Orogenia
Brasiliana (rochas supracrustais). Verificaram o claro predominio de inclusdes fluidas
carbonicas, tendo concluido que as abundantes ocorréncias granuliticas seriam
devidas ao influxo de uma frente de fluidos carboénicos na base da crosta durante o
Ciclo Transamazonico. Segundo estes autores a forte deformacgéo Brasiliana teria
intercalado as rochas do soco (como os charnockitos) com as rochas supracrustais.

Kuhn et al. (2004) estudaram a evolugdo metamorfica da zona central da Faixa
Ribeira (Estado do Rio de Janeiro), descrevendo a evolugdo paragenética de
migmatitos associada ao uso de diagramas petrogenéticos indicados para essa
mineralogia peraluminosa. Constataram que a paragénese de pico metamorfico
apresentava T = 750 — 800 °C e P = 7kbar. Com base nas paragéneses minerais, 0s
autores inferiram igualmente a existéncia de um “percurso P-T-t directo, envolvendo
aquecimento, seguido de descompressao pos-pico e arrefecimento associado”.

Silva et al. (2005) obtiveram resultados U-Pb para os principais pulsos
magmaticos Brasilianos da Provincia da Mantiqueira (Faixa Ribeira) e integraram
resultados previamente obtidos por outros autores, tendo dividido a evolugao

geodinamica da Orogenia Brasiliana em trés periodos: Brasiliano |, representado pelos
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vestigios de arcos vulcanicos mais antigos da Provincia da Mantiqueira presentes
apenas na zona mais a SW, com colisbes a 790 e 730 — 700 Ma; Brasiliano I,
representado desde o Uruguai até ao estado de Sao Paulo com idades de
magmatismo pré a sin-colisional desde 640 a 600 Ma e tardi a pos-colisional desde
600 a 560 Ma. Os autores consideraram estas as idades representativas para os
principais pulsos magmaticos Brasilianos na Faixa Ribeira, aqui considerada como
sendo apenas a parte sul da Provincia Mantiqueira. E por fim, Brasiliano I,
representado pelas idades U-Pb obtidas na zona norte da Provincia Mantiqueira, aqui
denominada por Faixa Araguai, com magmatismo pré-colisional desde 630 — 570 Ma,
sin-colisional desde 580 a 560 Ma e pds-colisional desde 560 a 490 Ma, e pelas idades
obtidas na Orogenia Buzios (Schmitt, 2001) desde 530 a 500 Ma para os granitos sin-
colisionais.

Alkmin et al. (2006) estudaram o ordgeno na sua zona norte e seu homologo
africano, definindo assim o orégeno Aracguai — Congo Ocidental, formado em resposta
ao fecho da Bacia de Macaubas, rodeada pelo paleo-continente Congo - S&o
Francisco (como sugerido por Pedrosa Soares & Wiedemann-Leonardos, 2000;
Pedrosa Soares et al., 2001). Estes autores consideraram que o modelo que melhor
explicava as feigbes estruturais observadas nestas areas era um modelo de tectdnica
em “quebra-nozes”, na qual inicialmente as porg¢des internas do orégeno fluiram para
norte (620 Ma), ocorrendo substancial espessamento crustal no seu interior (570 Ma),
passando a frente de deformacao para o exterior, gerando faixas de cavalgamentos
com vergéncias para os cratons. Com a continuacdo do fecho da bacia e falta de
espaco no interior do orégeno, tera ocorrido escape lateral para sul ha
aproximadamente 520-490 Ma, seguido do colapso tecténico do orégeno que gerou
granitos pds a tardi-colisionais e exumacao das rochas de alto grau metamorfico.

Valladares et al. (2008) obtiveram idades 2°’Pb/*®Pb de zircées de anfibolitos e
granulitos dos Terrenos Ocidental e Oriental da Faixa Ribeira, tendo observado que o
Terreno Ocidental apresenta zircbes com idades predominantemente proterozoicas de
21 - 22 Ga até 1.1 Ga, arcaicas de 2.5 a 3.6 Ga e menor quantidade de idade
Neoproterozdica (700 — 550 Ma). O Terreno Oriental (abrangido por esta tese) revelou
grande dispersao de idades proterozoicas, desde 2.1 a 0.5 Ga, com maior abundancia
de idade entre 0.5 e 1.6 Ga, e muito pouco abundantes idades Arcaicas (2.5 a 2.9 Ga).
Os autores interpretaram que o Terreno Ocidental devera ter sido originado por

deposicido de sedimentos de terrenos com crosta transamazonica e arcaica, enquanto
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os zircdes do Terreno Oriental terdo resultado de re-homogeneizagao isotopica da
Orogenia Brasiliana em zircbes mais antigos, embora estes ndo excluam a presenca

de uma fonte mesoproterozodica.

b) Sintese Bibliografica do sector Sao Fidelis — Santo Anténio de Padua

Sucessivos trabalhos do Departamento de Recursos Minerais do Estado do Rio
de Janeiro (DRM — RJ) no final da década de 1970 possibilitaram a publicagdo do
Mapa Geoldgico do Estado do Rio de Janeiro (DRM — RJ, 1978; 1982), do qual se
destacam as cartas geologicas de escala 1:50.000 das areas abordadas por esta tese
(Sao Fidelis, Cambuci, Italva e Santo Antonio de Padua). O DRM — RJ (1978, 1982)
propde uma divisdo cartografica em wunidades (também apresentada nesta
dissertagao). No seguimento deste trabalho, Moutinho da Costa e Marchetto (1978),
que coordenaram os trabalhos cartograficos no nordeste fluminense, colocaram as
unidades ai presentes como correlacionaveis com o Grupo Paraiba do Sul, sendo este
constituido por rochas metamorfizadas na facies anfibolitica a granulitica. O Grupo
Paraiba do Sul seria de idade mesoproterozoica (Transamazdnica) com recristalizagao
de rochas arcaicas, tendo sido subdividido em trés unidades: a primeira com
charnockitos, a segunda com gnaisses bandados e laminados e a terceira com
gnaisses e migmatitos. Moutinho da Costa & Marchetto (1978) caracterizaram
igualmente as rochas da regido de Sao Fidelis. Definiram a Unidade Sao Joaquim
como constituida por marmores, rochas Calco-silicatadas e anfibolitos; a Unidade Sao
Fidelis composta por gnaisses migmatiticos; a Unidade Santo Eduardo composta por
gnaisses migmatiticos bandados, anfibolitos e quartzitos; a Unidade Italva composta
por gnaisses tonaliticos; e a Unidade Angelim por gnaisses homogéneos. Estes
autores, com base em petrografia, concluiram uma origem magmatica e pluténica para
os charnockitos presentes na area (Unidade Bela Joana), sendo que os granulitos e
gnaisses (como os da Unidade S&o Fidelis) teriam origem na deformacéo, cataclase e
recristalizacido destes ultimos.

Através do uso de dados geocronoldgicos e petrologicos, bem como da analise
das fei¢des estruturais presentes na regido de S&o Fidelis, Batista (1984) concluiu que
a Faixa Ribeira seria um cinturdo mével ensialico no qual os diferentes processos de
magmatismo, migmatizacdo, metamorfismo e deformagdo teriam ocorrido em
diferentes fases proterozoicas sobrepostas a rochas de idade Arcaica. Assim, o autor

sugere uma evolugéo policiclica com rejuvenescimento de rochas de idade Arcaica nos
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Ciclos Transamazonico e Brasiliano. No Arcaico teria sido formado o actual soco,
composto por enderbitos e gnaisses de afinidade tonalitica, enquanto o Ciclo
Transamazonico seria responsavel pelo metamorfismo e deformagdo das rochas
arcaicas, bem como das supracrustais, entretanto depositadas sobre o soco. A
Orogenia Brasiliana teria sido dominantemente térmica, provocando importante
anatexia do conjunto anterior, sendo responsavel pelos migmatitos e granitdides
presentes na regido. A este ultimo grande ciclo estariam também associadas falhas
transcorrentes resultantes de reactivacdo das estruturas prévias. Este autor realizou
igualmente uma profunda cartografia geoldgica, tendo definido novas unidades
cartograficas similares as presentes nas cartas geoldgicas 1:50.000 de ltalva, S&o
Fidelis e Cambuci (DRM — RJ, 1982). No entanto, a nomenclatura utilizada por Batista
(1984) para as litologias presentes na area em estudo ndo sera adoptada neste
trabalho, pois a distingdo entre muitas das unidades é meramente baseada em
pequenas diferencas de facies em observagcdo de campo.

A regido de Sao Fidelis foi novamente estudada por Régo (1989) que dividiu as
litologias presentes nos seguintes dominios: Dominio Paraiba do Sul — Unidade Santo
Eduardo (DRM-RJ, 1978) — e Dominio Costeiro — Unidades Bela Joana, Angelim, Sao
Fidelis e Catalunha (DRM-RJ, 1978) — voltando a designac&o informal de Unidade
definida pela Carta Geoldgica 1:50.000 do Estado do Rio de Janeiro (Folhas Sao
Fidelis, Cambuci, Italva e Santo Anténio de Padua). Assim, segundo Régo (1989) o
Dominio Costeiro € composto por granitéides, charnockitos e gnaisses migmatiticos,
enquanto o Dominio Paraiba do Sul é fundamentalmente constituido por migmatitos,
paragnaisses, blastomilonitos, cataclasitos, marmores, rochas calco-silicatadas,
anfibolitos, quartzitos e granulitos. Rego (1989) considerou que as rochas da regiao
teriam como idade mais provavel o Mesoproterozoico ao Neoproterozdico e
empregando métodos de analise litogeoquimica concluiu que as unidades Angelim
(granitdides) e Bela Joana (charnockitos) corresponderiam a sequéncias plutonicas
calco-alcalinas, relacionadas com a formacao de um ambiente de arco vulcanico ou de
margem continental activa em que as unidades Sao Fidelis, Catalunha e Santo
Eduardo corresponderiam a supracrustais entretanto depositadas na margem deste
ambiente geotectdnico. Esta autora usou igualmente geotermobarémetros para estimar
as condi¢des de temperatura e pressao presentes nas rochas da regido de Sao Fidelis,
tendo concluido que estas apresentariam condigdes de pico metamorfico no intervalo
entre T=655e 778°Ce P =5.2a6.6 kbar.
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Vauchez et al. (1992), Porcher et al. (1995), Egydio-Silva et al. (2002, 2005) e
Bascou et al. (2002) caracterizaram o Cisalhamento Além Paraiba — Padua (daqui em
diante denominado por CAPP) (Egydio-Silva et al., 2002) em parte da regido estudada
por este trabalho e consideraram esta importante estrutura como resultante de
tectonica de escape, devido a morfologia da terminagcdo sul do CSF. Desta forma,
dividiram a estruturagdo da Faixa Ribeira em dois eventos tectono-metamoérficos
tangenciais: colisdo frontal do CSF com o Craton do Congo seguida de um evento
transcorrente com movimentacdo dos blocos paralelos ao CAPP. Trompette et al.
(1993) utilizou igualmente o modelo cinematico de Vauchez et al. (1992) para explicar
0 padrao estrutural da Faixa Ribeira a escala continental. Os autores anteriormente
mencionados obtiveram resultados termobarométricos para o metamorfismo My na
regidao de Trés Rios e Santo Antonio de Padua e concluiram que as rochas desta
regiao estiveram a T > 700 — 800°C, nao apresentando dados conclusivos para a
pressédo (Porcher et al., 1995 e Bascou, 2002). Egydio-Silva et al. (2002), observando
a deformagado interna dos minerais num sector abrangido por esta dissertagao,
concluiram que o sistema cisalhante Além-Paraiba — Padua seria uma rede
anastomosada transcorrente resultante de convergéncia continente — continente
praticamente ortogonal as margens no sector norte da Faixa Ribeira e obliqua no
dominio sul, sendo a area abordada por esta dissertacdo uma zona de transicdo entre

estes dois dominios.

Este capitulo evidencia bem a complexidade (e a relevancia do estudo) do sector
abordado por esta dissertagcao, bem como o tipo de dados que se podem obter para o
incremento do conhecimento da evolugdo geodindmica da Faixa Ribeira. Desta forma,
o0 uso de meétodos anteriormente empregues como a geocronologia, geoquimica e
analise estrutural (entretanto refinados), bem como de novas abordagens e
metodologias permitirdo constranger a evolugdo P-T-t e o percurso tectono-
metamorfico do sector estudado, a evolugéo dos fluidos e da geodinédmica dos ultimos
estagios da Orogenia Brasiliana, e desta forma, a evolugdo geoquimica e formacéao

dos granulitos da Faixa Ribeira.
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BREVE NOTA ACERCA DA PROBLEMATICA DOS CHARNOCKITOS

As espectaculares ocorréncias de charnockitos na india e Sri Lanka levaram os
diversos autores citados neste capitulo a centrar a sua atencédo nestes, sendo que a
maior parte dos estudos sobre este tema tém lugar nas faixas orogénicas indianas,
como por exemplo no Eastern Ghats e no Terreno Granulitico do sul da india e Sri
Lanka. No entanto, existem ocorréncias de charnockitos em varias faixas orogénicas
distribuidas por todos os continentes como a Faixa Ribeira (Brasil), Enderby Land
(Antarctida), Sector Bamble (Noruega), Adirondacks (Estados Unidos), Faixa Natal
(Africa do Sul), Madagascar, etc.

Holland (1900) caracterizou os charnockitos como rochas plutdnicas devido ao
seu aspecto geralmente massivo, homogéneo e ndo deformado (Fig. 5a), sendo que
por vezes apresentam contactos aparentemente intrusivos e xendlitos. No entanto,
Pichamuthu (1960) descreveu pela primeira vez a transformacao de gnaisses
migmatiticos em charnockitos numa pedreira de Kabbaldurga (sul da india). O autor
reconheceu que os veios € manchas difusas de charnockitos cristalinos e grosseiros
eram de natureza prégrada, tendo sido este fendmeno (metamorfico) posteriormente
confirmado por varios autores (Janardhan et al., 1979; Hansen et al., 1987). Este tipo
de charnockitos ficou conhecido como charnockitos incipientes ou arrested por ter
ficado incompleta a sua transformacéao (Fig. 5b).

Desde a descrigdo de Pichamuthu (1960), muitos autores tém vindo a teorizar
sobre 0 modo de ocorréncia, petrografia, geoquimica e mais importante ainda, a
origem ou modo de formagao dos charnockitos.

Os varios estudos realizados em charnockitos (citados neste capitulo) permitiram
realizar uma breve sintese das suas caracteristicas. Estes apresentam normalmente
cor esverdeada e a mineralogia € tipicamente granulitica: plagioclase + ortopiroxena +
feldspato potassico + quartzo + biotite + ilmenite £ granada + anfibola + clinopiroxena
(Fig. 6), apresentando equilibrio plagioclase — ortopiroxena e coroas ou simplectites de
biotite e/ou anfibola a substituir a piroxena (Ravindra Kumar, 2004). Os estudos de
geotermobarometria indicam temperaturas de pico metamoérfico entre 700 — 1000 °C e
pressdes entre 5 — 10 kbar. Sd0 normalmente empobrecidos em LILE e apresentam
frequentes inclusdes fluidas de CO,. Outra caracteristica importante € a sua presenca

exclusiva em terrenos de alto grau metamorfico, geralmente antigos.
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Fig. 5 — Principais tipos de ocorréncia em campo: a) Charnockitos massivos; b) Charnockitos

incipientes. Localizagdo dos charnockitos: a; — Baffin Island, Canada; a, — Bamble Sector, Noruega; b e
b, — Kabbaldurga, india.

Tem havido grande controvérsia acerca do modo de formagéo dos charnockitos,
sendo que os autores tém concluido uma origem ignea (Kilpatrick & Ellis, 1992; Zhao
et al., 1997; Van der Kerkhof & Grantham, 1999; Frost et al., 2000; Rajesh & Yoshida,
2001; Santosh & Yoshikura, 2001; Rajesh, 2004; Frost & Frost, 2008), metamorfica
(Cooray, 1969; Fyfe, 1973; Nesbit, 1980; Valley & O’Neil, 1984; Hansen et al., 1987; Le
Breton & Thompson, 1988; Vielzeuf & Holloway, 1988; Stevens & Clemens, 1993) ou
metassomatica (Touret, 1974, 1981; Janardhan et al., 1982; Newton et al., 1980;
Newton, 1992; Hansen et al., 1987; Harlov et al.,, 1998; Perchuck & Gerya, 1993;
Perchuk et al., 2000; Ravindra Kumar, 2004 ) para estas rochas.

A observagcdao de campo feita por varios autores da transigdo de gnaisses
migmatiticos com biotite ou anfibola para charnockitos massivos de dimensé&o regional
levou Cooray (1969) a concluir que todos os charnockitos seriam sem duvida rochas
metamoérficas da facies granulitica, sendo que poderiam ter como precursores rochas
pluténicas ou metassedimentares. Fyfe (1973) e Nesbit (1980) consideraram mesmo
os charnockitos (granulitos) como sendo os residuos desidratados resultantes da
anatexia regional da crosta inferior. A geragao de ortopiroxena dar-se-ia pela fusao

incongruente de biotite: biotite + quartzo => ortopiroxena + feldspato potassico +
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liquido ou pela fusao incongruente de anfibola: hornblenda + quartzo => ortopiroxena +

clinopiroxena + plagioclase + liquido, aquando da passagem das rochas da facies

anfibolitica para granulitica.

Fig. 6 — Exemplos de observagdes petrograficas de charnockitos: a) charnockito com paragénese
de pico metamorfico granulitico preservada (Bamble Sector, Noruega); b) charnockito com abundantes
simplectites de biotite, evidenciando retrogradagédo com forte descompressao (Ansignan, Franga).

A semelhanga dos charnockitos com granulitos tipicos é evidente: paragénese
mineral anidra megablastica (baixa actividade da H,0), temperatura e pressao de pico
metamorfico idénticas, empobrecimento em LILE e HREE, inclusdes fluidas ricas em
CO., para além de 6bvias semelhangas petrograficas, de entre as quais, a presencga
exclusiva de biotite e anfibola como produtos de retrogradagéo da piroxena.

O modelo aceite € que os charnockitos sao de origem metamorfica, envolvendo
um processo em duas etapas: um precursor hidratado e consequente metamorfismo
de alto grau sob condi¢gbes anidras. Este modelo tem vindo a ser comprovado por
estudos complementares de petrologia experimental como os de Le Breton &
Thompson (1988), Vilzeuf & Holloway (1988), Stevens & Clemens (1993) e Patino
Douce & Beard (1995) que comprovam que a partir de pelitos com igual composi¢ao
quimica a que frequentemente compde os migmatitos associados a charnockitos &
possivel, através da fusdo incongruente de biotite e anfibola a temperaturas e
pressbes normais para granulitos, gerar residuos com piroxena (charnockitos) e
magmas sub-saturados em agua com composicdo comummente encontrada nas
faixas orogénicas. Esta conclusdo é também valida para protélitos intermédios a
basicos (Skjerlie & Johnston, 1993; Patino Douce & Beard, 1995).
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Outro aspecto muito desenvolvido no estudo dos charnockitos tem sido o papel
dos fluidos na génese destes. Desde que Touret (1971, 1974, 1977, 1985) observou
que as inclusdes fluidas das rochas da facies granulitica do Sector Bamble (Noruega)
apresentavam menor quantidade de agua e mais CO; que as da facies anfibolitica que
varios autores tém perspectivado um papel fundamental do CO, na geragdo dos
charnockitos, nomeadamente através de influxo pervasivo vindo de fontes profundas,
promovendo a fusdo incongruente dos minerais hidratados, consequente libertagdo de
agua do sistema e remocgao dos LILE (Tarney & Windley, 1977; Newton et al., 1980;
Newton, 1992; Janardhan et al., 1979, 1982; Stahle et al., 1987). Embora a maioria
dos autores que advogam uma fonte externa para o decréscimo da actividade da agua
nos charnockitos idealizem a existéncia de um fluido rico em CO,, outros autores
consideram provavel a existéncia de fluidos aquosos hiper-salinos ricos em potassio,
com ou sem CO,, provenientes de fontes profundas como o manto (Korzhinskiy, 1962
in Perchuck & Gerya, 1993; Harlov et al., 1998; Perchuck et al., 2000).

O principal argumento para se considerar que a charnockitizagdo € um processo
metassomatico induzido por um fluido carbdnico € o controlo estrutural que a maior
parte das ocorréncias apresenta, sugerindo a existéncia de zonas de canalizagao de
fluidos que induzem o decréscimo da actividade da &agua e consequente
charnockitizagdo (Newton, 1992). No entanto, existem varios factores que vao contra a
ideia do CO; se infiltrar vindo de fontes profundas. O CO, estabelece angulos de
contacto com o quartzo maiores que os fluidos aquosos (Brennan & Watson, 1988), o
que diminui a sua capacidade de circular pelas rochas.

Newton (1992) resumiu as possiveis fontes de CO, capazes de promover o
processo de charnockitizagdo: reacgdes de desvolatilizagdo (descarbonatagdo) na
crosta inferior de marmores ou sedimentos subductados (Helmstaedt & Gurney, 1984);
libertacdo de CO, de inclusdes fluidas de granulitos profundos (Stahle et al., 1987);
CO; libertado de magmas em cristalizagdo (Frost & Frost, 1987); underplating de
magmas basicos na base da crosta (Touret, 1971, 1985); fontes mantélicas em
desvolatilizagao (Newton et al., 1980; Menzies et al., 1985); fusdo incongruente e
concentracdo de CO, residual por saida de agua (Crawford & Hollister, 1986);
oxidagao de grafite em reacgdo com silicatos hidratados (Srinkantappa et al., 1985;
Hansen et al., 1987). De notar que as duas ultimas fontes de CO, s&o internas, nao
pressupondo metassomatismo carbdénico como essencial no processo de formacao

dos charnockitos.
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Embora a teoria da frente pervasiva de CO, vinda do manto ou de magmas na
base da crosta de Newton et al. (1980), Newton (1992) e Janardhan et al., (1982)
tenha tido grande aceitagdo, esta tem sido sucessivamente negada por dados
experimentais e tedricos de varios estudos em rochas de alto grau (Lamb & Valley,
1984, 1985; Lamb et al., 1991; Valley et al., 1983; Stevens & Clemens, 1993). Estes
autores advogam a impossibilidade de transportar CO; suficiente (10 — 25 % da massa
afectada — Newton et al., 1980; Lamb & Valley, 1984) para gerar granulitizagcédo
massiva através da crosta; a constatacdo de que a maioria dos granulitos tem fO,
abaixo do QFM, mas nao apresenta grafite em quantidade (0.01%) e a manutengao de
valores isotopicos pré-metamoérficos, suporta a hipétese de que o principal processo
gerador de granulitos (e charnockitos) € o metamorfismo de alto grau sob condi¢des de
fluido ausente (Lamb & Valley, 1985; Stevens & Clemens, 1993).

Ha muito que se sabe que os LILE sdo fortemente remobilizados durante o
metamorfismo granulitico (Fyfe, 1973). A passagem da facies anfibolitica para
granulitica € concomitante com a fusdo de minerais hidratados como a biotite e a
anfibola, que libertam para os magmas gerados agua e elementos de alto raio iénico
como o Na, K, Rb, Ba, Sr, Th e U, empobrecendo as rochas granuliticas em LILE. Nao
ha, no entanto, acordo entre os estudos que se debrugaram sobre a geoquimica dos
charnockitos no que diz respeito ao comportamento dos LILE no processo de
charnockitizagdo. Segundo Subba Rao & Divakara Rao (1988) os charnockitos séo
enriquecidos em K e Rb quando comparados com os migmatitos que |hes deram
origem. Newton (1992) sugere ganho de Na e perda de Rb durante a charnockitizagéo.
Ravindra Kumar et al. (1985) afirmam que a transformagdo € isoquimica. Ravindra
Kumar (2004) concluiu posteriormente que podia haver incremento de Na e
empobrecimento de K, Rb e Ba, sendo o Sr constante. Dobmeier & Raith (2000)
sugerem enriquecimento em todos os LILE.

Do ponto de vista geoquimico ha concordancia na possibilidade da
charnockitizagdo provocar um decréscimo de HREE e Y (Collerson & Fryer, 1978;
Hansen et al., 1987; Stahle et al., 1987), pelo consumo de granada na geracao de
piroxena (Santosh et al., 1990). Foi igualmente sugerido por Collerson & Fryer (1978)
que a frente de CO, advogada por Touret (1974) fosse responsavel pela remogao de
HREE e Y.
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Ao longo deste capitulo € notéria a dificuldade em obter consenso na origem e
definigdo de charnockito, bem como na sua terminologia. Embora Frost & Frost (2008)
utilizem o termo apenas para rochas igneas com piroxena, sdo muitos os autores que
o utilizam para toda uma familia litologica, diferenciando-o num vasto conjunto de
designagdes: enderbito, opdalito, mangerito, jotunito, adamelito, etc., que em conjunto
formam a série charnockitica.

Este trabalho procura simplificar este conjunto de designagdes, aplicando apenas
os termos charnockito (s. s.) as rochas granuliticas (com ortopiroxena) que tenham
uma afinidade geoquimica granitica a granodioritica e o termo enderbito aos granulitos
(com ortopiroxena) que tenham uma afinidade geoquimica dioritica a tonalitica,
separando, de uma forma genérica (e implicita), estes litétipos em granulitos acidos e
basicos ou em granulitos félsicos e maficos (Rajesh & Santosh, 2004).

Os migmatitos apresentam, de igual forma, algumas complexidades de definigao,
estando retratadas na bibliografia inumeras designagdes pouco usuais. Neste trabalho
sdo usadas as recomendagbdes da IUGS (Wimmenauer & Bryhni, 2007) para as
seguintes definigbes:

Metatexito — variedade de migmatito com leucossomas, mesossomas e
melanossomas discretos formados por metatexia — processo inicial de anatexia onde a
rocha parental se encontra parcialmente dividida em paleossoma (ou restito) imével e
neossoma movel.

Diatexito — variedade de migmatito onde as partes escuras e claras resultantes do
processo de diatexia — estadio avancado de anatexia em que o fundido se encontra no

local de formagao — se encontram misturadas.

Esta dissertacao, tal como outros estudos realizados no SE do Brasil (Tassinari et
al., 2000a, 2006; Dias Neto, 2001; Dias Neto et al., 2006; Munha et al., 2005; Bento
dos Santos et al., 2005, 2006, 2007a, 2007b, 2007c, 2008a, 2008b), representam um
esforgco continuo na caracterizagdo da evolugdo geodindmica da Faixa Ribeira ao
longo dos estados de Sao Paulo, Rio de Janeiro e Espirito Santo. Esta tese apresenta
novos dados petrolégicos, geoquimicos, geocronoldgicos e isotdpicos da area
estudada que, para além de contribuir para uma melhor compreensao da geodindmica
Neoproterozéica do SE do Brasil, respondera, na opinido do autor, a algumas das
questdes mais relevantes sobre a origem e evolugdo litolégica e geoquimica dos

charnockitos.
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DESCRICAO LITOLOGICA E ESTRUTURAL DA AREA

O sector Sao Fidelis — Santo Antonio de Padua (SFSAP), situado na zona centro-
norte da Faixa Ribeira, estende-se por uma drea superior a 2500 km? no norte do
estado do Rio de Janeiro, tendo como elemento estrutural mais proeminente o
megacisalhamento Além Paraiba — Santo Antonio de Padua (CAPP), cujo
cisalhamento principal se situa a NW da area em estudo.

Do ponto de vista estrutural/tectonico, a area estudada sofreu deformagao
polifasica complexa evidenciada em trés fases tectono-metamorficas (Fig. 7) que
globalmente correspondem a trés periodos termocronolégicos (ver capitulo da
Termocronologia). O periodo de deformagao mais precoce observavel no campo (D+)
corresponde a cisalhamentos ducteis em regime cavalgante de alta temperatura (240-
250°, 55-70° NW) e lineagdes de estiramento (55-65°, 5-20°) que foram profusamente
“apagados” pela fase de deformacgao D,, correspondente ao sistema de cisalhamentos
e cavalgamentos do CAPP. Este mega-sistema é composto por zonas de cisalhamento
dextrogiras em regime transpressivo com atitude 230-245°, 70-85° NW e lineacbes de
estiramento sub-horizontais (5-15°, 172-178°). De igual forma, pode-se observar,
associado e contemporaneo a este, um sistema conjugado dextrogiro ductil de alta
temperatura com atitude 120-140° 80-85° SW (Dy,). Este sistema de falhas
conjugadas cavalgantes para NNE-NE apresenta lineagcbdes de estiramento impressas
na foliagdo milonitica com atitude 70°, 230° e encontra-se demarcado na regido em
estudo pelas feicbes geomorfolégicas do Rio Paraiba do Sul (Fig. 8). Finalmente, o
evento deformacional D; na transicdo ductil/fragil e associado a instalagdo de fases
granitéides e pegmatiticas tardias corresponde a reactivagédo (abertura e relaxamento
térmico) do sistema Dy, (110-140°, sub-vertical). Também presente na area em estudo
encontra-se uma descontinuidade fragil sub-horizontal (D3,) que corta todas as
estruturas prévias e que provavelmente representa o reequilibrio mecanico tardi-
tectonico do colapso do orégeno (como em Clift et al., 2004).

As referidas observagdes estruturais sdo compativeis com a presenca de uma
estrutura “em flor” assimétrica (Fig. 9) vergente para o Craton de Sao Francisco com
um ramo SE mais largo provocado pela colisdo deste com o Craton do Congo, tal
como descrito por Machado (1984).

Uma das observacdes estruturais mais importantes € a de que as fases de
deformacgao D4 + D, correspondem a um regime transpressivo dextrégiro desenvolvido

num sistema tecténico ndo homogéneo com caracteristicas de particdo da deformagéo
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(Teyssier et al., 1995; Tassinari et al., 2004), evidenciadas pela presenga cartografica
de corredores discretos de mega-cisalhamentos secundarios paralelos ao CAPP, mas

separados por distancias consideraveis (5 a 10 km) (Fig. 8 e 10).

Fig. 7 — Sintese das fases deformacionais presentes na area em estudo: a) Cavalgamentos de
alta temperatura D, em metatexitos; b) e ¢c) CAPP na zona de Trés Rios mostrando texturas em book-
shelf e “clastos cavalgantes”; d) Conjugado D,, do CAPP com cavalgamento de um granulito sobre
migmatitos cisalhados a saida de Cambuci; e) Instalagcdo de um pegmatito tardio D3 sobre os anfibolitos

de Trés Rios; f) Instalagdo de um pegmatito tardio D; nos metatexitos com movimentagao esquerda.
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E possivel observar a inflexdo do curso do rio nas zonas préximas a estas falhas conjugadas da fase
deformacional principal D,,. A cartografia da area em estudo evidencia, de igual modo, a existéncia de
particdo da deformagao sob a forma de mega-corredores de cisalhamento separados por 5 a 10 km de
distancia. Ch: charnockitos; Mt: metatexitos; D: diatexitos; Mar: marmores; MB: migmatitos
blastomilonitizados; ChB: charnockitos blastomilonitizados (Modificado de DRM-RJ, 1978).

Fig. 9 — Esquema 3D da estrutura em flor assimétrica presente na regido em estudo, tal como

inferido pelas observagbes de geologia estrutural.
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Do ponto de vista litologico, destaca-se a existéncia de intenso metamorfismo
granulitico simultdneo com a fase colisional D1 que gerou a intensa migmatizacao e
granitizagcdo da area em estudo. Desta forma, os litétipos encontrados no sector
SFSAP sao: paragnaisses migmatiticos (metatexitos da Unidade Sao Fidelis e
Catalunha de DRM-RJ, 1978; 1982) intercalados por marmores, rochas calco-
silicatadas e anfibolitos; migmatitos diatexiticos (Unidade Angelim de DRM-RJ, 1978;
1982); charnockitos do tipo massivo (predominantemente) ou incipiente associados
aos seus precursores graniticos ou ortognaissicos e a aplitos (Unidade Bela Joana de
DRM-RJ, 1978; 1982); e blastomilonitos (Unidade Santo Eduardo de DRM-RJ, 1978;
1982) que resultaram da deformagéo D, e retrogradagao dos litétipos anteriormente
referidos, especialmente nas zonas préximas ao CAPP. Todas as anteriores unidades
se encontram intruidas por granitos e/ou pegmatitos tardios nao deformados

associados a fase deformacional Ds.

Fig. 10 — Um exemplo (a escala do afloramento) de particdo da deformagao que se encontra

concentrada num corredor de cisalhamento dextrégiro com largura centimétrica.

Os metatexitos (Fig. 11) apresentam uma clara separagao entre paleossoma,
frequentemente paragnaissico, e neossoma, tipicamente aplitico, pegmatdide ou
leptinitico. Estas rochas tém um bandado gnaissico bem desenvolvido, apresentando
igualmente importantes evidéncias de deformacao e retrogradacéao tardias. Quando em
contacto com os charnockitos apresentam uma coloragdo esverdeada
(charnockitizagdo incipiente — Fig. 12), estando ocasionalmente associados a

32



pequenos depositos de grafite (khondalitos). Estes encontram-se limitados as areas
de contacto litolégico entre os migmatitos e os charnockitos, apresentando, por isso,
abundantes evidéncias de deformacdo e retrogradagdo. Ocasionalmente, os
metatexitos e, em menor abundancia, os charnockitos encontram-se envolvidos por
pequenas lentes de agregados retrégrados biotiticos (selvedges) com granada. Estas
tém sido interpretadas como resultando do arrefecimento diferencial das camadas

migmatiticas.

Fig. 11 — Varios exemplos de metatexitos encontrados na area em estudo (a-e). O metatexito da
estampa e) encontra-se fortemente deformado pela fase deformacional D,,. A estampa f) apresenta uma

bolsada de marmores que se encontra intercalada nos metatexitos.
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Fig. 12 — Exemplo de charnockitizagdo incipiente presente na Pedreira de ltereré (JC24).

Os diatexitos (Fig. 13) sdo “batdlitos” migmatiticos e/ou graniticos granatiferos
quilométricos de forma alongada ou arredondada e que apresentam uma textura
mesoscopica homogénea ou nao deformada. Em observacdo de campo € possivel
verificar que estes progradam lateralmente dos metatexitos, resultando de um estagio

avancgado de anatexia e estando ocasionalmente intercalados nestes ultimos.

Fig. 13 — Observagdo de campo de diatexitos. E possivel observar o seu aspecto homogéneo no
qual paleossoma e neossoma se encontra misturados. Na estampa b) é possivel observar a presenga

de granada estirada.
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Na area em estudo, os charnockitos ocorrem em maci¢gos alongados com
orientacdo aproximadamente NE-SW e variam composicionalmente de enderbitos
(charnockitos de composicéo basica) a charnockitos (s. s.). De acordo com o seu tipo
de ocorréncia na area e paragénese (ver Petrografia) estes podem ser divididos em
trés tipos: a) charnockitos massivos, indeformados e homogéneos, normalmente
presentes nos nucleos dos macigos (Fig. 14a e 14b). Estes encontram-se associados
aos precursores graniticos ou ortognaissicos e a aplitos (Fig. 14c a 14f); b)
charnockitos bandados, de granularidade fina e com inumeras evidéncias de
fendmenos de deformacéao e retrogradacao para facies anfibolitica, sendo frequentes
nas margens dos maci¢os ou na cercania dos principais acidentes tectonicos como na
area proxima da cidade de Padua (Fig. 14g); e c) enderbitos grosseiros e bandados
com grande variagao dos efeitos da deformacéao (Fig. 14h).

Como anteriormente referido, os blastomilonitos (Fig. 15a a 15c¢) presentes na
area, resultaram da deformacgao dos outros litétipos. No entanto, ainda é possivel, em
alguns casos, discriminar o protélito original destes. Num dos migmatitos
blastomilonitizados, perto de Jaguarembé (Fig. 15d), observaram-se xendlitos métricos
de flaser-gabros e cumulados piroxeniticos, provavelmente associados ao
desenvolvimento de camaras magmaticas de origem mantélica (underplating).

As observagdes de ambito estrutural, bem como petrograficas (ver Petrografia),
sugerem que a retrogradacdo para facies anfibolitica das unidades anteriormente
referidas resultou dos grandes cisalhamentos direitos gerados durante a deformacéao
regional D, que produziram as ocorréncias blastomiloniticas. No entanto, esta
deformagdo nao foi igualmente distribuida, pois os metatexitos apresentam uma
deformagdo mais penetrativa enquanto os charnockitos e os diatexitos (mais rigidos)
se preservaram como mega-boudins apenas com as margens deformadas, como se
pode observar no mapa cartografico da Fig. 8. Do ponto de vista geomorfoldgico, estas
rochas granulares (charnockitos e diatexitos) sdo inselbergs dispostos entre os
corredores de deformagao que os preservaram como mega-boudins quilométricos, um
caso tipico de particdo de deformacgao na area. A cartografia da area de estudo mostra
igualmente este fendmeno, evidenciando que as lineagbes de estiramento dos
migmatitos envolvem (mudando de direc¢do) os corpos mais rigidos, especialmente
nas zonas afastadas do centro do CAPP. Outro exemplo geomorfoldgico da presenca
de particdo da deformacgao € a mudanga abrupta da direcgdo do curso do Rio Paraiba

do Sul que se encontra tectonicamente controlada pelos conjugados Do, (Fig. 8). Estes
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apresentam-se igualmente sob a forma de planos discretos de deformagéo, embora

com uma menor taxa de deformacéo que o muito mais importante CAPP.

Fig. 14 — Charnockitos macicos (a; b); ortognaisse (c), aplitos (d, €), biotititos (f); charnockitos

deformados (g); enderbitos deformados (h).
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Fig. 15 — Observacdo tipica de um blastomilonito, com neoblastos de plagioclase (a);
Blastomilonito de Padua com segregacédo entre parte clara e escura (b); Anfibolitos secundarios
(blastomilonitizados) de Trés Rios (c); Xendlito de flaser-gabro anfibolitizado intercalado em migmatitos

muito deformados (d).

Outra caracteristica estrutural interessante na area em estudo, é a presenca de
repeticdo geométrica a multi-escala, que se estende desde a micro-escala até a mega-
escala. Um exemplo deste padrdo geométrico peculiar pode ser observado nas
mudancas das feicdes estruturais perto dos corpos rigidos: biotite sigmoidal perto das
granadas (a escala da petrografia) ou metatexitos com critérios cinematicos direitos
nas vizinhangas dos “batdlitos” charnockiticos, a escala regional.

Igualmente peculiar na area em estudo € a presenga de cinematica antitética
esquerda em regime globalmente direito (Fig. 16). Este fendmeno ocorre quando a
particdo de deformacao é tdo intensa em alguns acidentes principais direitos que o
comportamento reolégico do material nas vizinhangas desses corredores é obrigado a
ter a cinematica contraria (como referido por Carreras, 2001). Este fendbmeno ja tinha

sido descrito no estado de S&o Paulo por Dias Neto et al. (2006) e Dehler et al. (2007).
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Fig. 16 — Cinematica antitética esquerda em regime globalmente direito.
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PETROGRAFIA

a) Descricao Petrografica

Migmatitos

Embora as denominag¢des de Unidade Sao Fidelis e Unidade Catalunha como
estabelecidas por DRM — RJ (1978) e Batista (1984) sejam aqui usadas por estarem
relatadas na bibliografia, este trabalho utilizard a denominagéao genérica de metatexitos
para estas unidades, sendo sempre tratadas em conjunto, pois a sua divisao é
baseada numa simples mudanga de facies metassedimentar. Tal como Régo (1989)
descreveu, a Unidade Catalunha é composta por termos mais grauvaquicos, enquanto

a Unidade Sao Fidelis por termos mais peliticos.

Metatexitos (Unidades Sao Fidelis e Catalunha)

Estes metatexitos caracterizam-se por apresentarem elevada percentagem de
fusdo parcial, com clara separagao entre paleossoma, tipicamente gnaissico, e
neossoma, frequentemente aplitico, pegmatoide ou leptinitico (s. s.). A mineralogia
tipica destes migmatitos esta presente tanto no leucossoma como no paleossoma,
embora o leucossoma apresente uma mineralogia predominantemente félsica (sempre
superior a 70%) e abundante granada, enquanto o paleossoma se caracteriza pela
abundancia da associacao mineral de biotite, granada, plagioclase, feldspato potassico
e quartzo (Fig. 17a-d). Estes migmatitos contém ainda ocasionalmente rutilo,
magnetite, ilmenite, apatite e sillimanite como minerais acessoérios (Fig. 17e-h), e
moscovite tardia, espinela (s. s.), zircao, pirite, pirrotite e calcopirite como minerais
vestigiais.

Estes migmatitos apresentam, na maior parte dos casos, uma foliagdo bem
definida com orientagao preferencial, desenvolvimento de bandado gnaissico e claras
evidéncias de forte deformacédo e retrogradagcédo, chegando a ser cataclastica em
algumas amostras (Fig. 17a-b).

A textura pode ser definida como granolepidoblastica na qual os megablastos de
granada, plagioclase e feldspato potassico (com dimensdes que podem chegar aos 8
cm) se encontram rodeados pela associagdo de biotite (muito abundante no
paleossoma), quartzo, rutilo, apatite (em algumas amostras muito abundante), opacos

e sillimanite com dimensdes infra-milimétricas (Fig. 17f-h).
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As plagioclases, como anteriormente referido, apresentam dimensdes
milimétricas a centimétricas (até 3 cm), habito subeuédrico, aspecto tabular e
abundantes maclas polissintéticas. As plagioclases megablasticas s&o mais
abundantes no leucossoma. E comum a existéncia de pontos triplos entre a
plagioclase, quartzo, feldspato potassico e granada, embora noutros casos estas
apresentem os bordos deformados (por vezes triturados) e fortemente recristalizados.
Nestes casos também as maclas se apresentam dobradas ou interrompidas. As
maiores plagioclases apresentam inclusdes de biotite, quartzo e de graos menores de
outros feldspatos. Também comum nestas plagioclases € a presenca de antipertites,
bem como de mirmequites perto dos bordos deformados e recristalizados deste
mineral (Fig. 19).

O feldspato potassico apresenta predominantemente maclas de Carlsbad, e tem
dimensbes que podem ir até 2 cm. Alguns feldspatos potassicos de maiores
dimensdes encontram-se deformados, apresentando extingdo ondulante, com os
bordos habitualmente reabsorvidos e finamente recristalizados. Os feldspatos
potassicos megablasticos apresentam ainda algumas inclusdes de biotite, quartzo,
apatite e zircao.

O quartzo é normalmente anédrico e alongado, apresenta sempre extingao
ondulante e é profuso nas zonas onde ha abundante recristalizacdo, ocupando os
intersticios dos contactos entre plagioclase, granada e feldspato potassico. A
dimenséao destes cristais € normalmente inferior a 1 mm estando associado a biotite
nas bandas gnaissicas presentes tanto no paleossoma como no leucossoma.

A granada ocorre como porfiroblastos arredondados, alongados ou subeuédricos
de dimensdes frequentemente centimétricas (até 8 cm), com crescimento
poiquiloblastico ou esquelético e apresentando abundantes inclusdes da generalidade
dos minerais presentes na rocha, como biotite (maioritariamente), sillimanite, quartzo
globular, rutilo, zircdo e apatite (Fig. 17b-d). As granadas encontram-se também
frequentemente deformadas, fracturadas e reabsorvidas, apresentando abundante
biotite, quartzo e sillimanite orlando os seus bordos ou em golfos de corroséo,
sugerindo retrogradacao (Fig. 17g-h; Fig. 18), consequente da solidificagédo in situ do
liquido magmatico. Também €& comum a presenga de simplectites de biotite e quartzo

perto dos bordos reabsorvidos da granada (Fig. 19).
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Fig. 17 — Petrografia geral dos metatexitos (a-€) e principais minerais acessorios (e-h).
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As biotites tém habito lamelar, dimensdes infra-milimétricas e apresentam varias
inclusdes de zircao e ilmenite e exsolugcdes de rutilo. Dispdem-se normalmente em
alinhamentos com quartzo, apatite e rutilo ao longo da matriz lepidoblastica e, em
associagdo com sillimanite e quartzo, ao redor dos granoblastos de granada e
feldspato potassico, gerando sombras de pressao, ou formando simplectites.

Dos minerais acessorios e vestigiais, destaque para o rutilo que esta presente em
todas as amostras e por vezes em quantidades consideraveis (cerca de 1%).
Apresenta-se com habito subeuédrico a anédrico e dimensdes infra-milimétricas. Este
esta principalmente associado a biotite, ocorrendo como goticulas exsolvidas dentro ou
fora desta. A apatite tem também presenca generalizada, embora muito variavel. A
presenca de apatite de grandes dimensdes (até 2 mm) e concentragdes superiores a
5% em duas amostras dever-se-a a composigao inicial rica em fésforo nos sedimentos
que deram origem a essas rochas. E comum a inclus&o de cristais de zircdo na apatite
de maiores dimensdes.

A analise petrografica destes metatexitos permite concluir que a paragénese de
pico metamorfico era composta por plagioclase, feldspato potassico, granada, quartzo
e alguma biotite residual. Esta paragénese encontra-se intensamente retrogradada

para uma paragénese composta por biotite, quartzo, sillimanite e plagioclase (Fig. 18).
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Fig. 18 — Evidéncias petrograficas de reabsorgao de granada com producgéo retrograda de biotite e
sillimanite nos metatexitos.

Por vezes, os migmatitos metatexiticos s&o cortados por zonas de cisalhamento
importantes, concentrando a deformagdo em determinados planos do bandado
gnaissico, dando origem a milonitos. Nestas amostras, a paragénese granoblastica
tem granularidade fina, e a granada encontra-se fortemente reabsorvida, ocorrendo
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nas foliagdes miloniticas biotite e sillimanite (de dimensdes centimétricas) e, menos
frequentemente, moscovite secundaria.

A presengca de migmatitos com diferentes graus de deformacéo (foliados,
miloniticos, cataclasados) sugere a existéncia de variagdes significativas no padrao de
arrefecimento aquando do processo de exumagado desta faixa granulitica. Esta

afirmacao € também valida, como sera demonstrado adiante, para os charnockitos.

Fig. 19 — Simplectites de biotite e quartzo nas proximidades de um cristal de plagioclase e de
granada (4 esquerda da imagem). E igualmente possivel observar a presenca de mirmequites na

proximidade da plagioclase.

Agregados retrogrados biotiticos (Selvedges)

Estas rochas surgem intercaladas nos metatexitos e caracterizam-se por
apresentar uma paragénese predominantemente composta por biotite e granada
(cerca de 80 % - Fig. 20) e acessoriamente plagioclase, feldspato potassico, quartzo,
ratilo, sillimanite, ilmenite, pirite e apatite.

A granada apresenta-se sob a forma de porfiroblastos arredondados, alongados
ou subeuédricos com aspecto macico, dimensdes frequentemente centimétricas (até 5
cm), com crescimento poiquiloblastico e abundantes inclusbes de biotite, rutilo,
sillimanite e opacos. As granadas encontram-se deformadas e reabsorvidas,
apresentando abundante biotite, quartzo e sillimanite ao longo dos seus bordos ou em
simplectites, tal como a generalidade dos metatexitos descritos anteriormente.

As biotites apresentam habito lamelar, dimensdes infra-milimétricas e varias
inclusbes de ilmenite. Dispdem-se, juntamente com algum quartzo, plagioclase e

sillimanite, em grandes agregados de espessura centimétrica ao redor da granada,
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envolvendo-a de forma que a matriz lepidoblastica apresenta dobras na proximidade

dos granoblastos.

b)

é .
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Fig. 20 — Observacgao petrografica dos selvedges biotiticos presentes nos metatexitos.

Os minerais félsicos encontram-se pouco representados e com dimensdes
reduzidas (milimétricas a infra-milimétricas), sendo que o quartzo € o mais abundante.
Dispéem-se no interior da matriz lepidoblastica ou em pequenos agregados
diferenciados, apresentando alguns pontos triplos entre si. O conjunto das duas
texturas lembra a matriz granolepidoblastica dos metatexitos, embora com muito
menor quantidade de minerais félsicos. As plagioclases apresentam forma subeuédrica
e maclas polissintéticas frequentemente interrompidas. Estas plagioclases apresentam
antipertites e mirmequites nos bordos em contacto com o quartzo. O feldspato
potassico, pouco abundante, apresenta algumas maclas de Carlsbad, extingdo
ondulante e os bordos recristalizados. O quartzo é tipicamente anédrico ou alongado,
com extingdo ondulante e muito comum perto dos bordos reabsorvidos de granada.

Os outros minerais acessoérios apresentam-se sempre associados a biotite e com
caracteristicas gerais iguais as dos metatexitos com a excepgédo da pirite que se
encontra abundantemente representada, com habito tipicamente euédrico
(quadrados), dimensdes milimétricas e dispersa pela rocha.

Estes selvedges biotiticos sdo interpretados como gerados pelo arrefecimento
diferencial dos migmatitos, gerando uma carapacga biotitica ao redor do diferenciado
félsico ou como resultante de abundante deformagcédo e retrogradacdo das
paragéneses de mais alto grau em locais onde ocorreu concentragao preferencial dos

cisalhamentos.
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Migmatitos grafitosos (Khondalitos)

Os gnaisses migmatiticos com grafite (khondalitos) presentes na area em estudo
encontram-se apenas localizados no contacto entre os charnockitos e os migmatitos,
tendo sido descritas ocorréncias esporadicas, nomeadamente em pequenas
concentragdes exploraveis nos meados do século passado (Batista, 1984).

Estes migmatitos caracterizam-se por apresentarem uma coloragdo esverdeada
e, tal como os outros metatexitos, uma textura granolepidoblastica com megablastos
centimétricos de granada, plagioclase e feldspato potassico envoltos numa matriz fina
de biotite, quartzo, plagioclase, opacos e sillimanite, comummente cortada por veios
compostos de palhetas milimétricas de grafite (Fig. 21a-b).

Estes khondalitos apresentam megacristais anédricos de feldspato potassico e
plagioclase intensamente fracturados, deformados e recristalizados. As plagioclases
apresentam maclas polissintéticas encurvadas, antipertites e poucas inclusdes de
biotite. O feldspato potassico apresenta extingdo ondulante e os bordos finamente
recristalizados. O quartzo ocupa os intersticios dos contactos entre plagioclase,
granada e feldspato potassico e ocorre frequentemente com a biotite em redor dos
bordos da granada.

A granada apresenta-se com um aspecto macigo, com algumas inclusdes de
biotite e opacos embora muito fracturada e fortemente reabsorvida, estando
frequentemente envolvida por biotite e sillimanite (como nos outros metatexitos) ou por
grafite e sillimanite. Quando a grafite € dominante, envolvendo por completo a
granada, € comum a existéncia de agregados radiais de sillimanite fibrosa (fibrolite)
(Fig. 21c-d) que parece crescer em simultdneo com a deposicéo tardia de grafite.
Também visivel nessas amostras € a presenga de hematite tardia, resultante de

meteorizacgao (Fig. 21e-f).
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Fig. 21 — Observagdo petrografica do aspecto geral dos khondalitos (a-b). Observa-se que a
grafite é tardia, rodeando a paragénese tipica dos metatexitos (a-b; e-f). Em alguns casos a introdugao

de grafite € acompanhada da cristalizagdo simultdnea de sillimanite fibrosa (c-d).

Intercalagdes nos metatexitos:
Anfibolitos

Estes anfibolitos apresentam uma textura ofitica como reliquia. Assim, a

paragénese primaria destas rochas €& composta por fenocristais/granoblastos de
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plagioclase, ortopiroxena, clinopiroxena e opacos, sendo que o0 metamorfismo
sobreposto é anfibolitico com anfibola, predominantemente, e biotite retrégradas.

Os minerais da paragénese primaria apresentam dimensdes milimétricas, sao
geralmente subeuédricos a arredondados, com muitos pontos triplos entre si. A orto e
clinopiroxena estao maioritariamente rodeadas de anfibola, encontrando-se fortemente
reabsorvidas e apresentam exsolugbes de é6xidos como ilmenite e magnetite no
contacto entre os gréos. A plagioclase apresenta maclas polissintéticas né&o
deformadas e bordos minerais reabsorvidos quando em contacto com a anfibola ou
biotite.

A anfibola é tipicamente uma hornblenda que envolve quase por completo a
paragénese de alto grau, substituindo-a. Apresenta habito prismatico com o
desenvolvimento de losangos (em secgao transversal) e sao abundantes as
exsolugdes de oxidos. A anfibola &, por sua vez, parcialmente substituida por biotite
lamelar (infra-milimétrica), presente em muito menor quantidade. De referir ainda a

presenca vestigial de pirite, calcopirite e pirrotite de dimensdes muito reduzidas.

Marmores

Na area em estudo ocorrem dois tipos de marmores intercalados nos migmatitos,
os marmores cristalinos e praticamente puros da Unidade Sdo Joaquim (DRM-RJ,
1978; 1982), constituindo uma bancada de espessura métrica de carbonatos
metamorfizada em conjunto com os migmatitos da Unidade Santo Eduardo; e os
marmores flogopiticos e forsteriticos que ocorrem em bolsadas de dimensao métrica a
decameétrica intercaladas na Unidade Catalunha (Fig. 22a-b).

Estes ultimos apresentam textura hipidioblastica inequigranular, sendo que a
matriz fundamentalmente calcitica (com uma quantidade infima de dolomite) apresenta
granularidade média e os minerais silicatados, com abundancia entre 5 — 20%, séo
geralmente grosseiros (até 1 cm).

Os carbonatos sao frequentemente euédricos ou subeuédricos, por vezes com os
bordos irregulares, apresentam maclas da calcite e os cristais formam pontos triplos
entre si.

Entre os carbonatos dispdem-se os silicatos granoblasticos, nomeadamente
flogopite lamelar, forsterite (geralmente subeuédrica) e menor quantidade de espinela,
tremolite e apatite (Fig. 22c-e). Os granoblastos de espinela (s. s.) e tremolite

encontram-se muito reabsorvidos e substituidos pela paragénese prégrada, flogopite e
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forsterite. A presenca de orlas de diopsido nos bordos da olivina em contacto com a
calcite (Fig. 22f) demonstra igualmente o caracter granulitico do metamorfismo nestas
rochas da série carbonatada, segundo a reacgdo Mg,SiOs + 2CaCO; + 3SiO,=>
2CaMgSi;Og + 2C0O5. As olivinas apresentam frequentemente inclusdes de carbonatos,
bem como golfos de corrosao com carbonatos.

Forsterite

Calcita

1 Forstetite

" Forsterite
l.‘

Flogopite ' o - 1 Flogopite
o , -

Apatite j
*ﬁ !

Caleite

Apatite

Flogopite

Fig. 22 — Observacao petrografica dos marmores flogopiticos e forsteriticos intercalados nos
metatexitos. Espinela (c), anfibola (d) e apatite (e) sdo minerais acessorios tipicos, sendo que em alguns
casos se observa a presencga de didpsido nos contactos entre forsterite e calcite (f).
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Calco-silicatadas

As rochas calco-silicatadas presentes na area em estudo ocorrem sob a forma de
lentes ou nddulos de espessura centimétrica e cor esverdeada. Apresentam textura
granoblastica, equigranular de granularidade fina (infra-milimétrica) e abundantes
pontos triplos. Sdo comummente compostas por plagioclase, quartzo, granada,
clinopiroxena, esfena, opacos, zircdo, apatite e cerca de 20% de carbonatos (calcite).

A plagioclase tende a ser subeuédrica e apresenta maclas polissintéticas néo
deformadas. O quartzo é tipicamente euédrico (pontos triplos) e sem extingao
ondulante. A granada € euédrica a subeuédrica, com crescimento poiquiloblastico e
apresenta varias inclusdes de quartzo globular. A clinopiroxena é tipicamente anédrica,
apresenta dimensdes muito reduzidas e encontra-se dispersa pela rocha. Dos minerais
acessorios, a esfena € o mais abundante. Geralmente encontra-se junto a granada

com formas arredondadas ou subeuédricas.
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Diatexitos (Unidade Angelim)

A Unidade Angelim é constituida por migmatitos e granitdides diatexiticos
paraderivados, pouco deformados que incluem a associagado plagioclase, feldspato
potassico, quartzo, hornblenda, biotite, granada, apatite, zircdo, rara moscovite tardia
e, num unico caso, clinopiroxena.

Este litétipo caracteriza-se por apresentar uma textura homogénea ou isétropa a
levemente orientada, geralmente porfiroblastica a granolepidoblastica ou
granonematoblastica, consoante o mineral mafico predominante seja biotite ou
anfibola (Fig. 23). E comum a existéncia de granada, plagioclase, feldspato potassico e
quartzo de dimensdes grosseiras (até 3 cm), enquanto a matriz € de dimensodes
médias, principalmente composta pelos minerais félsicos, biotite e anfibola, e
acessoriamente apatite e zircao.

Os minerais félsicos compdem sempre mais de 70% da rocha, sendo que o
quartzo e o feldspato potassico sdo mais abundantes que a plagioclase. Esta ultima
apresenta-se muitas vezes porfiroblastica (até 1 cm), com habito subeuédrico a
euédrico e algumas inclusbes de biotite, apatite, zircdo e anfibola nos cristais de
maiores dimensdes. E possivel a observacdo de antipertites, assim como, de
mirmequites no contacto com alguns porfiroblastos de quartzo. As maclas
polissintéticas apresentam-se pouco deformadas, sendo que, por vezes, ao redor das
plagioclases de maiores dimensdes se formam sombras de pressdo com quartzo e
biotite. O feldspato potassico apresenta maioritariamente maclas de Carlsbad, e pode
atingir até 3 cm de comprimento, apresenta geralmente habito euédrico e juntamente
com o quartzo e a plagioclase tendem a formar pontos triplos nas amostras menos
deformadas. Por vezes surge microclina com as tipicas maclas em xadrez. Tanto o
quartzo como o feldspato potassico megablastico apresentam abundantes inclusdes
de biotite e zircao e extingdo ondulante. O quartzo tem geralmente um habito anédrico
a alongado, dimensdes que podem chegar a 1 cm de comprimento e apresenta forte
recristalizacao junto aos bordos dos porfiroblastos. O feldspato potassico encontra-se,
por vezes, sericitizado nos bordos minerais.

A granada é geralmente milimétrica, podendo em alguns casos atingir até 3 cm,
com crescimento poiquiloblastico, habito alongado ou arredondado e com um aspecto
macic¢o. Ocorre frequentemente fracturada e reabsorvida, apresentando alguns golfos

de corrosao com biotite e feldspato potassico e por vezes simplectites de biotite e
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quartzo (Fig. 23g-h). Embora em algumas amostras a granada n&o apresente
inclusdes, muitas tém inclusdes de biotite, quartzo, plagioclase e feldspato potassico.

A anfibola ndo estad presente em todas as amostras mas quando surge € um
mineral importante, reflectindo diferengcas composicionais nos sedimentos fonte. A
anfibola é tipicamente hornblenda verde, com dimensdes que rondam os 0.5 a 4 mm
de didmetro, com algumas inclusdes de biotite. A anfibola forma alinhamentos com a
biotite ao redor dos granoblastos, nomeadamente da granada e da plagioclase, e
possui extincdo ondulante.

A biotite tende, tal como a hornblenda, a formar finos alinhamentos de cristais de
dimensdes infra-milimétricas com habito lamelar que rodeiam os porfiroblastos,
particularmente a granada que se encontra abundantemente substituida por este
mineral. No entanto, este mineral estd também presente disperso pela matriz sem
qualquer orientagao preferencial. Algumas biotites encontram-se substituidas por
moscovite de pequenas dimensdes, outras possuem inclusdes de zircio.

A piroxena €& uma clinopiroxena de pequenas dimensdes presente em
quantidades muito reduzidas numa unica amostra. Sao cristais isolados rodeados por
anfibola, dando a ideia de a hornblenda se transformar em piroxena, bem como, esta
ser substituida no caminho retrometamorfico.

A moscovite € secundaria, sendo que os raros cristais se apresentam como

produto de alteracdo da biotite.

Metadiabases

Este litotipo, ocasionalmente associado aos diatexitos da Unidade Angelim,
apresenta tipicamente textura ofitica relacionada com uma génese plutdnica, sendo
composta por uma abundante associagdo mineral de plagioclase, piroxena
(principalmente clinopiroxena) e minerais opacos. Nao apresenta quartzo, sendo que é
comum a presenca de minerais acessorios como a apatite sob a forma de pequenos
prismas ou de anfibola ignea. No entanto a presenga de anfibola metamdrfica,
nomeadamente hornblenda, é frequente como produto de substituicdo das piroxenas.

A textura encontra-se bem preservada e os minerais ndo apresentam nenhuma
orientacdo preferencial. Desta forma, é ainda possivel definir uma ordem de
cristalizagao: 6xidos + plagioclase + apatite, seguidos da cristalizagao das piroxenas e,
por fim, de anfibola ignea. O metamorfismo que originou a substituicado de piroxena por

hornblenda € o ultimo evento possivel de identificar com base em petrografia.
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Fig. 23 — Observacdo petrografica tipica dos diatexitos (a-f). E comum a presenca de biotite e
anfibola rodeando a granada (c; f), bem como de simplectites de biotite + quartzo retrégrado

reabsorvendo a granada (g-h).
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Charnockitos (Unidade Bela Joana)

Charnockitos (s. s.)

Nucleos dos macicos charnockiticos (Charnockitos is6tropos)

Estes charnockitos apresentam frequentemente textura granoblastica de
granularidade média a grosseira com a presenga de megacristais tabulares de
plagioclase, frequentemente centimétricos, bem como abundantes fenocristais de
quartzo, feldspato potassico, piroxena (hiperstena) e granada (Fig. 24). Na matriz é
frequente a presenca de quartzo, biotite e varios minerais opacos, dos quais se
destaca a ilmenite e a magnetite e acessoriamente pirite e calcopirite de dimensdes
muito reduzidas. Os outros minerais acessorios sdo a apatite, o zircdo e alguns
minerais de alteragdo como a sericite e moscovite. Os minerais maficos nunca
ultrapassam os 30 % de abundancia nestas rochas.

A matriz granoblastica constituida pelos minerais de maiores dimensdes
encontra-se por vezes recristalizada, surgindo nas bordas dos fenocristais uma matriz
poligonizada de dimensdes inferiores a 0.5 mm, evidenciando deformacdo e
retrogradagdo da paragénese de granularidade grosseira. Os minerais mais comuns
nesta matriz recristalizada sdo a biotite, quartzo, plagioclase, feldspato potassico,
ilmenite e magnetite.

Os megablastos de plagioclase apresentam-se frequentemente euédricos a
subeuédricos, com aspecto tabular e abundantes maclas polissintéticas. A dimensao
meédia situa-se por volta de 0.5 cm, havendo alguns casos de plagioclases
decimétricas. Estes cristais apresentam abundantes inclusbes de outros minerais
como quartzo, biotite, ortopiroxena, opacos, zircdo e outros feldspatos (microclina e
plagioclase). A plagioclase encontra-se algo deformada sendo possivel observar
maclas polissintéticas dobradas. Também comum nestas plagioclases é a presenga de
antipertites, bem como de mirmequites no contacto com quartzo perto dos bordos
deformados e recristalizados deste mineral. E possivel verificar que a plagioclase
megablastica se encontra em equilibrio com os minerais de maiores dimensdes,
nomeadamente com a ortopiroxena com a qual estabelece a paragénese de pico
metamorfico nesta rocha.

O feldspato potassico € frequentemente microclina, sendo possivel observar
maclas em xadrez, embora também se possa observar maclas de Carlsbad. Tal como

na plagioclase, as maclas encontram-se por vezes deformadas, existindo também
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feldspatos com extingdo ondulante. Os bordos deste mineral apresentam-se
habitualmente reabsorvidos, sendo que os fenocristais, geralmente arredondados,

chegam a atingir, no maximo, 1 cm.
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Fig. 24 — Charnockitos isétropos (a-e) ou pouco deformados (f). Observa-se a substituicdo de
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piroxena por biotite (b-e) e a presenca de mirmequites (e). Na estampa f) é possivel observar que as

maclas polissintéticas da plagioclase se encontram deformadas.

O quartzo apresenta-se normalmente com habito anédrico, sempre com extingao
ondulante e abundantemente recristalizado, ocupando os intersticios dos contactos

entre plagioclase, ortopiroxena, feldspato potassico e granada. A dimensao destes
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cristais € normalmente inferior a 1 mm. Os cristais de maiores dimensdes (maximo 1
cm) apresentam inclusdes de plagioclase, biotite, apatite e zircao.

A piroxena destes charnockitos € sempre hiperstena, de dimensdes milimétricas a
centimétricas, habito subeuédrico a euédrico e normalmente deformadas. Estes
granoblastos apresentam-se muito deformados, com muitas fracturas, sendo comum a
presenca de simplectites de biotite e quartzo junto aos seus bordos reabsorvidos,
sugestiva de forte descompresséao e retrogradagao (Fig. 25a-b). A piroxena apresenta,
por vezes, exsolugdes de éxidos, sendo que também € possivel observar a presenca
de algumas inclusdes de biotite.

As granadas sao geralmente subeuédricas a claramente arredondadas com
crescimento poiquilitico e com dimensdes que nao ultrapassam os 2 cm. Apresentam
um aspecto maci¢o e bem desenvolvido, embora frequentemente fracturadas e com os
bordos reabsorvidos, apresentando, tal como a ortopiroxena, simplectites de biotite e
quartzo ao seu redor (Fig. 25c-d). Apresentam varias inclusbes de biotite

(maioritariamente), quartzo, plagioclase, ilmenite, magnetite, apatite e zircao.
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Fig. 25 — Observagdes petrograficas de existéncia de forte descompressdo nos charnockitos:

simplectites de biotite + quartzo a substituir ortopiroxena (a; b) ou granada (c; d).
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As biotites sdo geralmente subeuédricas e de pequenas dimensdes (menor que 1
mm), apresentando o habito lamelar tipico e varias inclusbes de opacos e menos
frequentemente de zircdo com halos pleocréicos e apatite. Dispdem-se normalmente
de uma forma isotrépica a levemente orientada na matriz ou formando simplectites
com o quartzo e os minerais opacos ao redor dos fenocristais maficos, substituindo-os.
A extingao ondulante esta sempre presente nos cristais de biotite.

Dos minerais acessorios destacam-se os minerais opacos (ilmenite e magnetite)
que apresentam geralmente dimensdes muito reduzidas (inferiores a 0.5 mm) e como
referido atras estdo presentes principalmente na matriz, a volta dos megablastos
maficos com biotite e quartzo, ou inclusos nos minerais de maiores dimensées. E
comum a existéncia de inclusdes de apatite nos opacos.

Embora a textura granoblastica seja mais comum nestas rochas de aspecto
isétropo, por vezes encontram-se amostras com sinais de maior deformacgao. Nestas é
possivel observar texturas granolepidoblasticas nas quais a biotite e o quartzo s&o
responsaveis pela presenga de um bandado algo incipiente. Nestas amostras os
cristais apresentam-se bem mais deformados que o previamente referido, sendo
possivel observar cristais megablasticos triturados, bem como a transformacado de
alguns cristais de piroxena e plagioclase em deltas (porfiroclastos). A existéncia destas
texturas e a presenca de simplectites de biotite e quartzo ao redor da ortopiroxena e da
granada (sugestiva de forte descompressao) demonstra o caminho retrometamorfico
destas rochas, enquanto a inclusdo de biotite em ortopiroxena, e muito mais
frequentemente, em granada demonstra o caminho metamoérfico prégrado seguido até

ao pico metamorfico.

Margens dos macicos charnockiticos (Charnockitos deformados)

Estas rochas apresentam a mesma mineralogia que os nucleos dos macigos
charnockiticos, embora de menores dimensdes e com grandes diferengas a nivel da
textura. A textura é frequentemente granolepidoblastica a cataclastica/milonitica, sendo
que os minerais se apresentam perfeitamente alinhados e fortemente deformados,
fracturados e triturados (Fig. 26).

Por vezes estdo também presentes pequenos cristais de hornblenda, associada a
ilmenite, ao redor da ortopiroxena, embora esta seja muito mais comum, chegando a

ser dominante, nos charnockitos de composicao basica (enderbitos).
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Todos os minerais presentes nestes charnockitos apresentam varios sinais de
deformacgéao e retrogradagéo pronunciada, como a dimensao mais reduzida, os bordos
fortemente reabsorvidos, o habito anédrico, arredondado ou alongado, a abundancia
de biotite, opacos e anfibola e escassez de ortopiroxena e granada, as abundantes
maclas dobradas das plagioclases e feldspatos potassicos e a presenga de quartzo em

bandas com extincdo ondulante.
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completa auséncia de ortopiroxena (a), textura milonitica com granulometria reduzida (b-c), ou formagao
de selvedges biotiticos de substituicdo da paragénese de alto grau (d-f).
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Enderbitos

Os enderbitos apresentam frequentemente granularidade média com a presencga
de inumeros pontos ftriplos entre os granoblastos de plagioclase, ortopiroxena,
clinopiroxena, granada e pequenas quantidades de feldspato potassico e quartzo. O
mineral dominante nestas rochas é a anfibola que em conjunto com a ilmenite,
magnetite e, em menor quantidade, biotite rodeiam a paragénese anteriormente
referida, conferindo a estas rochas uma textura granonematoblastica (Fig. 27a-c).
Estdo ainda presentes como minerais acessorios a apatite e o zircdo. Nestas rochas,
0s minerais maficos estdo sempre presentes numa abundéancia superior a 50%.

Ao contrario do referido para os charnockitos (s. s.), os enderbitos presentes na
area estudada apresentam sempre varios indicios de forte deformacéo e retrogradagéo
como a textura perfeitamente alinhada, a existéncia de um bandado gnaissico e a
abundante presenca de anfibola e alguma biotite por retrogradacao das piroxenas.

A plagioclase dos enderbitos apresenta-se frequentemente subeuédrica a
anédrica, com abundantes maclas polissintéticas deformadas e extingdo ondulante. A
dimensdo maxima nao ultrapassa os 2 cm, sendo que a dimensdo média é
aproximadamente 0.5 cm. Apresenta inclusdes de alguns opacos e a ocorréncia de
antipertites € comum, bem como de mirmequites nos bordos deformados em contacto
com o quartzo. A plagioclase estabelece inumeros pontos triplos com ortopiroxena,
clinopiroxena e granada, podendo estabelecer-se que esta € a paragénese de pico
metamoérfico nesta rocha.

E rara a presenca de feldspato potassico nos enderbitos, podendo-se caracterizar
a ocorréncia deste mineral em pequenos cristais de dimensdes infra-milimétricas na
matriz recristalizada, com habito arredondado ou anédrico junto a cristais de
plagioclase e quartzo.

O quartzo esta presente apenas na matriz recristalizada, apresentando-se
alongado em tiras com extingdo ondulante ou com habito anédrico, junto a anfibola e
aos minerais opacos, formando um bandado gnaissico. As tiras de quartzo apresentam
um comprimento maximo de 1 cm e largura de 2 mm.

A ortopiroxena esta presente em menor quantidade nos enderbitos que nos
charnockitos, tem dimensdes milimétricas (maximo 5 mm) e apresenta-se geralmente
alongada ou arredondada e muito deformada. Os cristais estdo fortemente

reabsorvidos, sendo normalmente rodeados de anfibola e opacos (Fig. 27d-e). No
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entanto, € possivel observar alguns casos em que a ortopiroxena apresenta inclusdes
de anfibola (Fig. 28), bem como de apatite e granada. Estas observa¢gées demonstram
que o processo de charnockitizagdo nos enderbitos é processado principalmente pela

fusdo incongruente de anfibola e ndo biotite, como acontece nos charnockitos (s. s.).
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Fig. 27 — Observagao petrografica dos enderbitos. E possivel observar a presenca significativa de
anfibola e das duas piroxenas, em contraste com os charnockitos (s. s.), bem como algumas evidéncias

de metamorfismo retrégrado mais acentuado (d-f).
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A clinopiroxena apresenta as mesmas feigdes petrograficas que as referidas para
a ortopiroxena, embora presente em maior quantidade.

As granadas presentes nestes enderbitos sdo geralmente alongadas, com
aspecto reticulado ou macico e com dimensdes que nao ultrapassam os 5 mm.
Apresentam varias inclusdes de piroxena, anfibola, ilmenite, magnetite, biotite e zircao
e os bordos, fortemente reabsorvidos, comummente rodeados de anfibola e opacos.

A anfibola é tipicamente uma hornblenda, apresentando-se alinhada, disposta em
bandas gnaissicas com quartzo, minerais opacos e rara biotite, sendo maioritariamente
um mineral de retrogradacdo por substituicdo de ortopiroxena e clinopiroxena. A
anfibola & geralmente equidimensional ao longo das amostras, sendo que os cristais
ndo ultrapassam os 5 mm. E comum a exsolucdo de minerais opacos, nomeadamente

de ilmenite, a partir destas hornblendas.
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F|g 28 — Evidéncias petrograficas de formagado de cl|nop|roxena (a) e ortopiroxena (b) por

consumo de anfibola.

Os minerais opacos (ilmenite e magnetite) apresentam geralmente dimensodes
muito reduzidas (inferiores a 0.5 mm), estando sempre associados a anfibola. Tal
como nos charnockitos (s. s.) € comum a existéncia de inclusdes de apatite.

Estas rochas apresentam abundantes veios migmatiticos ricos em plagioclase,
feldspato potassico e quartzo que sdao encarados como resultantes do processo de
fusdo incongruente de anfibola aquando da formac&o dos enderbitos (ver capitulo de
geoquimica). Estes encontram-se igualmente deformados e recristalizados,
apresentando as feicbes texturais descritas para o resto da rocha.

A analise petrografica e textural dos enderbitos permitiu concluir que estes

apresentam preservada uma paragénese de pico metamorfica composta por

62



plagioclase, ortopiroxena, clinopiroxena e granada, em equilibrio com liquido resultante
de fusdo incongruente de anfibola. A paragénese granulitica de pico metamorfico
encontra-se parcialmente retrogradada para facies anfibolitica devido a forte

deformacao associada ao processo de exumacao.

Intrus6es nos charnockitos (s. s.):

Ortognaisses
Estes ortognaisses apresentam uma textura tipicamente granolepidoblastica a

granoblastica, geralmente orientada, com abundantes vestigios de deformacéao, sendo
que os minerais félsicos como a microclina, plagioclase e quartzo apresentam uma
abundancia superior a 70%, e o restante conteudo € composto por biotite, granada,
magnetite, ilmenite e zircao.

A plagioclase apresenta-se frequentemente subeuédrica, com aspecto tabular,
abundantes maclas polissintéticas deformadas, e dimensao inferior a 0.5 cm. E comum
a presencga de antipertites, bem como de mirmequites no contacto com quartzo perto
dos bordos deformados deste mineral.

A microclina apresenta-se geralmente arredondada, chegando a atingir, no
maximo, 1 cm. Os bordos estdo frequentemente reabsorvidos, apresentando as
maclas em xadrez deformadas.

O quartzo apresenta habito anédrico e extincdo ondulante, abundante
recristalizacdo e dimensao normalmente inferior a 1 mm.

As granadas s&o geralmente arredondadas, poiquiliticas e com dimensdes
inferiores a 5 mm. Apresentam-se frequentemente fracturadas, com os bordos
reabsorvidos e simplectites de biotite, opacos, feldspato potassico e quartzo ao seu
redor.

As biotites tém habito lamelar, dimensdes inferiores a 1 mm e algumas inclusdes

de opacos, estando presentes maioritariamente em redor das granadas.

Aplitos
Estes litétipos caracterizam-se por uma mineralogia predominantemente félsica,

pois mais de 90% da rocha corresponde a quartzo, microclina e plagioclase,
apresentando também de uma forma subordinada granada e minerais opacos, como a

magnetite.
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As plagioclases, bem como os feldspatos potassicos, sdo geralmente
subeuédricos, alongados e com dimensdes que n&o ultrapassam os 5 mm. E comum a
presenca de pertites, bem como de mirmequites no contacto com os cristais de
quartzo.

A granada apresenta-se normalmente arredondada, fracturada, com os bordos
reabsorvidos e com algumas inclusdes de espinela, ndo apresentando dimensdes
superiores a 5 mm.

Embora estes aplitos sejam aparentemente intrusivos nos charnockitos, estes nao
apresentam qualquer orla de reacgdo no contacto entre ambas as litologias. Este

assunto sera posteriormente abordado no capitulo da Geoquimica e da Geocronologia.

Selvedges biotiticos

Estes selvedges biotiticos ocorrem como pequenas bolsadas intercaladas nos
charnockitos, sendo em tudo semelhantes aos intercalados nos metatexitos.
Caracterizam-se por apresentar uma paragénese predominantemente composta por
biotite e granada (cerca de 80 %) e acessoriamente plagioclase, feldspato potassico,
quartzo, opacos, apatite, espinela e zircao.

As granadas constituem porfiroblastos arredondados de aspecto macigo,
dimensbes frequentemente centimétricas (até 4 cm), crescimento poiquiloblastico e
abundantes inclusdes de biotite, opacos, espinela, apatite e zircdo. As granadas
encontram-se reabsorvidas, apresentando abundante biotite, quartzo e feldspato
potassico ao longo dos seus bordos ou em simplectites.

As biotites apresentam o tipico habito lamelar, dimensdes infra-milimétricas e
varias inclusées de ilmenite. Dispdem-se, juntamente com quantidades menores de
quartzo, plagioclase e feldspato potassico, em agregados centimétricos em redor da
granada, envolvendo-a, tal como nos metatexitos, de forma que a matriz lepidoblastica
se apresenta dobrada na proximidade dos granoblastos.

Os minerais félsicos encontram-se principalmente representados por
granoblastos de maiores dimensdes (até 9 mm) de plagioclase e cristais milimétricos a
infra-milimétricos de quartzo e feldspato potassico. As plagioclases tém
frequentemente textura esquelética, habito subeuédrico e maclas polissintéticas
dobradas. Apresentam ainda antipertites e mirmequites. O feldspato potassico
apresenta maclas de Carlsbad, extingdo ondulante e juntamente com o quartzo,

tipicamente anédrico, € muito comum perto dos bordos reabsorvidos de granada.
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Dos minerais acessorios destaque para a espinela que se encontra inclusa na
granada ou em redor desta, sempre associada a biotite.

Estes selvedges biotiticos s&o interpretados, tal como nos metatexitos, como
gerados pelo arrefecimento diferencial dos migmatitos, gerando uma carapaga biotitica

ao redor do diferenciado félsico.

Granitos e Pegmatitos tardios

As manifestagcdes graniticas claramente intrusivas nos charnockitos da Pedreira
de Itereré caracterizam-se por apresentar uma textura inequigranular meédia a
grosseira com plagioclase, feldspato potassico e quartzo como minerais félsicos (em
abundéancia nunca menor que 90%) e ainda allanite, biotite, pirite primaria, ilmenite,
magnetite, apatite e zircao.

A plagioclase é tipicamente subeuédrica, de forma tabular, com dimensdes que
nao ultrapassam 1 cm. Os bordos da plagioclase estdo comummente reabsorvidos,
embora esta ndo apresente qualquer sinal de deformacao.

O feldspato potassico € o mineral mais abundante deste granito, normalmente
microclina com maclas em xadrez e dimensdes até 1 cm. Também esta presente
feldspato potassico com maclas de Carlsbad. Os cristais sdo geralmente alongados
com habito subeuédrico.

O quartzo é tipicamente anédrico, apresenta dimensodes até 5 mm e inclusdes de
apatite, zircdo e biotite. E frequente a extingdo ondulante no quartzo, mas ndo nos
outros minerais.

No que diz respeito aos minerais acessérios a allanite € o mais frequente,
apresentando-se normalmente como fenocristal com dimensdes até 1 cm e a biotite
geralmente tem inclusdes de pirite, zircao e apatite.

Os pegmatitos que cortam todas as rochas presentes em ltereré apresentam
mineralogia em que o conjunto microclina megablastica (até 3 cm de comprimento),
plagioclase e quartzo é sempre superior a 90% da rocha, e os minerais acessorios séo
biotite, apatite e moscovite.

A intrusdo destes corpos de composi¢éo granitica, principalmente dos pegmatitos
caracteriza-se pela formagéao de uma orla de reacgéo que provoca a retrogradagao dos

charnockitos, por introducao de fluidos aquosos.
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Blastomilonitos (Unidade Santo Eduardo)

Os efeitos da retrogradacgao para facies anfibolitica s&o particularmente evidentes
na Unidade Santo Eduardo, composta pelos litétipos ja referidos, muito embora
intensamente deformados por se encontrarem mais proximos da zona axial da
deformagao (CAPP). Nessa regido, € impossivel determinar, a escala do afloramento,
a tipologia dos protdlitos devido a intensa transformagao blastomilonitica que as rochas
experimentaram. Desta forma, o termo geral de blastomilonitos é utilizado, sendo
divididos, quando possivel na observagao petrografica, em migmatitos ou charnockitos
blastomilonitizados. Nos casos em que a deformagao é tao intensa que as rochas se
encontram completamente transfiguradas, sendo impossivel reconhecer os seus
protolitos, como acontece perto da cidade de Santo Anténio de Padua, atribuiu-se o

nome genérico de Blastomilonitos de Padua.

Migmatitos blastomilonitizados

Estes migmatitos apresentam textura granolepidoblastica cataclastica, com
porfiroblastos de granada alongada e muito reabsorvida. Ocorrem sempre com forte
deformagdo, sendo comum a existéncia de graos partidos, triturados e finamente
recristalizados. A textura tende a ser equigranular de dimenséo fina a média (quando
ha recristalizagdo blastomilonitica), evidenciando uma textura milonitica bem
desenvolvida (Fig. 29a-b). Estas rochas mostram ainda vestigios da textura
migmatitica, nomeadamente a separacao de leucossoma e paleossoma e o bandado
gnaissico.

No que diz respeito a paragénese mineral, € possivel observar a substituicdo da
associagdo de granada, plagioclase e feldspato potassico por biotite, plagioclase
(neoblastica), quartzo, sillimanite e moscovite. Ambas as associagées encontram-se
perfeitamente alinhadas e deformadas.

As granadas apresentam tipicamente um crescimento esquelético, encontrando-
se muito fracturadas, reabsorvidas e com os bordos recristalizados. Tém normalmente
dimensado milimétrica, apresentando-se arredondadas, alongadas ou com formas
sigmoidais e estando totalmente rodeadas de biotite, quartzo, plagioclase e sillimanite.
Tal como os migmatitos, apresentam abundantes inclusdes de biotite.

As biotites tém habito lamelar, dimensdes infra-milimétricas e dispdem-se em
alinhamentos com o quartzo e plagioclase na matriz granolepidoblastica ou em redor

da granada e feldspato potassico, gerando sombras de pressao.
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Ocorrem dois tipos de plagioclase nestas rochas: as da matriz milonitica, que se
encontram intensamente deformadas, apresentando dimensdes infra-milimétricas,
maclas polissintéticas dobradas e interrompidas e bordos finamente recristalizados,
dispostas ao longo da textura milonitica juntamente com biotite e quartzo; e as
plagioclases neoblasticas de dimensdes milimétricas a centimétricas com habito
subeuédrico tabular, ligeiramente deformadas que crescem sobre a textura milonitica.
Estes neoblastos apresentam inclusdes de biotite e apatite da matriz milonitica. O
desenvolvimento de plagioclase neoblastica de dimensdes milimétricas confere o
caracter blastomilonitico a estas rochas.

O feldspato potassico € microclina, apresenta dimensdes menores que a
plagioclase, existindo apenas na matriz milonitica. Encontra-se fortemente deformado
com extingdo ondulante, bordos reabsorvidos e finamente recristalizados. O quartzo é
normalmente alongado, anédrico ou arredondado, apresenta sempre extingao
ondulante, sendo a dimensao destes cristais normalmente inferior a 1 mm. Tanto o
quartzo como o feldspato potassico se encontram comummente associados a biotite
das finas bandas gnaissicas.

A ilmenite é o mineral acessorio mais comum, estando sempre associada a biotite
no bandado milonitico. A sillimanite encontra-se nos alinhamentos biotiticos que

rodeiam a granada.

Charnockitos blastomilonitizados

Estes blastomilonitos apresentam tipicamente uma associacdo mineral composta
por plagioclase, quartzo, feldspato potassico, ortopiroxena, clinopiroxena, granada
(paragénese de alto grau abundantemente deformada - Fig. 29c¢-d), anfibola e biotite e
como minerais acessorios a vestigiais apatite, magnetite, ilmenite, moscovite, zircao,
pirite, pirrotite e calcopirite. A textura € comummente milonitica a cataclastica de
granularidade fina (abundante quantidade de cristais triturados, alongados e partidos)
e disposta em bandas que alternam entre zonas claras em que o quartzo alongado
(bandas de quartzo) predomina e zonas de concentragdo dos minerais maficos,
predominantemente a anfibola e a biotite, encontrando-se os minerais de alto grau
como meras reliquias de pequenas dimensodes (até 2 mm).

Por vezes, quando a deformacgao nao € tdo pronunciada, predomina uma textura
fortemente heterodimensional, tipica de cataclase sendo que os minerais de maiores

dimensdes apresentam uma textura granoblastica grosseira com os bordos minerais
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fortemente deformados, triturados e recristalizados. Nestes casos, € comum a
observacdo da transformacdo de piroxena em anfibola e a recristalizacdo das
plagioclases. A granada apresenta-se estirada e com inclusées de biotite e opacos,
sendo também comum a presenca de simplectites de biotite e quartzo ao redor da
granada.

Fig. 29 — Observagbes petrograficas dos migmatitos blastomilonitizados (a; b) e charnockitos
(enderbitos) fortemente blastomilonitizados (c; d).

De uma forma geral, pode-se considerar que os migmatitos e os charnockitos
blastomilonitizados apresentam uma petrografia semelhante aos seus equivalentes
nao deformados, com a excepcdo de terem uma textura milonitica profusa com
abundantes cristais partidos, triturados e finamente recristalizados. A substituigcao
mineraldgica das paragéneses de alto grau processa-se de maneira idéntica, sendo
que nos blastomilonitos sé existem vestigios da paragénese granulitica e ocorrem
neoblastos de plagioclase de granularidade média (com inclusées de minerais da
matriz) sobre a matriz recristalizada, indicando estabilidade térmica aquando do
processo principal de deformacgao.
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Blastomilonitos de Padua (s. s.)

A intensa deformacgao dos litétipos destes blastomilonitos originou a separagéo
textural da rocha em niveis escuros e claros, sendo que os niveis claros apresentam
textura granoblastica com plagioclase, feldspato potassico, quartzo, magnetite,
ilmenite, anfibola, biotite, zircdo e allanite. Os minerais encontram-se fortemente
fracturados, triturados e recristalizados, com varios exemplos de textura
cataclastica/blastomilonitica (Fig. 30b-c). A paragénese mineral apresenta varios
indicios de deformacao e retrogradacdo pronunciada, como dimensao reduzida dos
granoblastos nao alongados, bordos fortemente reabsorvidos, habito anédrico,
arredondado ou alongado, maclas dobradas nos feldspatos e a presenca de quartzo
em bandas com extincdo ondulante. A anfibola que se encontra em pequenas
quantidades e a biotite (vestigial) crescem sobre o bandado granoblastico. A anfibola,
assim como a biotite, encontram-se cloritizadas.

Os niveis escuros apresentam textura granonematoblastica com anfibola, biotite,
plagioclase, quartzo, clinopiroxena, granada, apatite, ilmenite, magnetite, zircao e
epidoto. Apresentam uma textura de granularidade fina com a clinopiroxena e a
plagioclase claramente substituidas pela paragénese anfibola, biotite e granada (Fig.
30d) que se encontram a crescer sobre o bandado cataclastico, tal como observado

nos niveis mais claros.

Anfibolitos “Trés Rios” Primarios

Estes anfibolitos que afloram no leito do Rio Paraiba do Sul, na localidade de
Trés Rios (a SW da éarea abordada), foram igualmente estudados (Fig. 31b; 31d).
Apresentam uma textura grosseira, tipicamente nematogranoblastica na qual € comum
a presenca abundante de anfibola substituindo a clinopiroxena (primaria) (Fig. 31a).

E possivel observar que a associacdo primaria era clinopiroxena, plagioclase e
minerais opacos como magnetite e ilmenite, encontrando-se metamorfizada em facies
anfibolitica cuja paragénese é composta por hornblenda (predominante), plagioclase e
pequenas quantidades de biotite. Como minerais vestigiais encontra-se apatite e
zircao.

Estes anfibolitos encontram-se protegidos da deformacgao principal pois ficaram
preservados como boudins no meio da deformacao principal que os retrogradou (Fig.
31b).
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Fig. 30 — Blastomilonito de Padua evidenciando forte milonitizagao/cataclase (a-c) e crescimento
de granada retrégrada a volta de ilmenite (d).

Anfibolitos “Trés Rios” Secundarios

Rocha fortemente bandada, com textura nematogranolepidoblastica,
apresentando uma granulagédo globalmente muito fina, embora com heterogeneidade
dimensional na qual as anfibolas e as plagioclases apresentam dimensdes entre 0.1 e
5 mm. Estes anfibolitos retrogradados apresentam maior quantidade de biotite (que
substitui parcialmente a anfibola) e ainda plagioclase recristalizada, quartzo,
microclina, apatite, ilmenite, magnetite e zircdo de dimensbdes muito reduzidas (< 0.5
mm). As anfibolas encontram-se frequentemente fracturadas e trituradas e substituidas

por biotite e opacos (Fig. 31c).
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Anfibolito Secundario

Fig. 31 — Observagédo petrografica e de campo de anfibolitos primarios (a; b) e anfibolitos

secundarios (c; d), respectivamente.

Intercalagoes de rochas maficas em blastomilonitos

Nesta unidade ocorrem varias intercalacbes de outras rochas devido a
deformagado que tende a justapor as rochas de diferentes niveis estruturais. Assim,
observaram-se xendlitos de flaser-gabros e cumulados piroxeniticos anfibolitizados
preservados em blastomilonitos migmatiticos (Fig. 15d).

A textura encontra-se parcialmente preservada, sendo ainda possivel observar
uma textura tipicamente ofitica com a associagao mineral primaria de plagioclase, orto
e clinopiroxena, feldspato potassico e opacos, dispostos numa textura granoblastica
com abundantes pontos triplos (Fig. 32). Esta paragénese ignea encontra-se
fortemente substituida por anfibola de retrogradacdo perfeitamente alinhada que

representa 30 a 40% da rocha.
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Fig. 32 — Observagdo petrografica das intercalagbes maficas em blastomilonitos. Embora estas
rochas se apresentem bastante anfibolitizadas, é ainda possivel observar partes da textura

gabroical/ofitica original.
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b) Sintese da evolugao paragenética baseada na petrografia

A observagdo petrografica representa uma excelente oportunidade de
caracterizar a evolugdo das associacbes mineraldgicas presentes nas rochas em
estudo e, consequentemente, a evolugao das condi¢cdes de temperatura e pressédo que
as condicionaram. Assim, a determinagado da evolugdo das paragéneses metamorficas
ao longo do tempo, tanto durante a parte prograda do metamorfismo como durante a
retrogradagédo pos-pico metamorfico, permitem, de uma forma grosseira, constranger
qualitativamente o percurso P-T-t resultante da evolugdo geodinamica destas rochas.
No entanto, as reac¢gdes que se seguem sao meramente demonstrativas da evolugao
das associagbes minerais presentes supondo um sistema simples. Sera com uma
abordagem semelhante, mas com o uso de software apropriado para um sistema com
varios componentes que no capitulo das pseudo-sec¢cbes serdo constrangidos
quantitativamente os percursos prégrado e retrometamorfico destas rochas.

Nos metatexitos observou-se que a paragénese megablastica plagioclase +
feldspato potassico + granada apresentava abundantes inclusées dos minerais da
matriz, nomeadamente de biotite, quartzo e sillimanite, e que essa paragénese de pico
metamorfico se encontrava abundantemente envolvida por simplectites de biotite +
quartzo e por orlas de biotite + sillimanite em redor da granada. A reacc¢édo de fusao
incongruente de biotite: biotite + sillimanite => granada + feldspato potassico + liquido
(1) tem sido frequentemente apontada como uma das mais importantes reacgbes de
formagdo de granada em metapelitos (Spear et al.,, 1999) e é apoiada pelas
observagdes petrograficas (Fig. 33a; b). A retrogradagao processar-se-ia pelo caminho
inverso: granada + feldspato potassico + liquido => biotite + sillimanite (2) (Fig. 18) ou
pela reaccdo de descompressao: granada + feldspato potassico => biotite + quartzo
(3) (Fig. 19). O facto da granada se apresentar abundantemente substituida por biotite
e muito raramente por moscovite € um forte indicio que a solidificacdo destes
migmatitos se processou maioritariamente a P < 4 kbar (Spear et al., 1999). Este facto
indica que os migmatitos sustentaram T > 500 — 600 °C a niveis crustais relativamente
superficiais.

Nos diatexitos, tal como nos metatexitos, € abundante a presenca de granadas
com varias inclusbes de biotite e quartzo rodeadas por uma matriz genericamente
granolepidoblastica. No entanto, os diatexitos apresentam frequentemente hornblenda
e nunca sillimanite. Este facto pressupbe que os diatexitos apresentam uma

composi¢cdo menos peraluminosa que os metatexitos. Desta forma, a unica reacgéo
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que podera ter concorrido para a produgao de granada tera sido: biotite + quartzo =>
granada + feldspato potassico + liquido (4) (Fig. 33c). A presenca de simplectites de
biotite + quartzo ao redor de granada revela que a granada tera sido reabsorvida

através da reaccgao (3) (Fig. 33d).

Granada

.. . Biotite

Fig. 33 — Observagéao petrografica da reacgédo de crescimento de granada nos metatexitos (a; b),
inclusbes de biotites em granada nos diatexitos (c), e simplectites de biotite + quartzo ao redor da

granada nos diatexitos (d).

Os charnockitos apresentam, tal como anteriormente referido, o desenvolvimento
megablastico de uma paragénese tipicamente granulitica, bem como abundantes
evidéncias texturais de deformacao e retrogradacdo da paragénese mineral prévia. As
frequentes inclusdes de biotite em granada e, ocasionalmente, em ortopiroxena (Fig.
24) demonstram o percurso progrado seguido até ao pico metamodrfico: biotite +
quartzo => granada + feldspato potassico + liquido (4); e biotite + quartzo =>
ortopiroxena + feldspato potassico + liquido (5); enquanto a presenga de simplectites
de biotite e quartzo ao redor da ortopiroxena e da granada (sugestivas de forte

descompressao) demonstra o caminho retrometamoérfico destas rochas (Fig. 34a; b),
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através das reaccgoes: ortopiroxena + feldspato potassico + liquido => biotite + quartzo
(6) e granada + feldspato potassico => biotite + quartzo (3).

De igual forma, os enderbitos que apresentam uma paragénese mineral de pico
metamérfico composta por plagioclase + ortopiroxena + clinopiroxena + granada, com
abundantes inclusdes de biotite e anfibola sugerem a presencga de reacgbes de fusao
incongruente de biotite (5) para a formacdo de ortopiroxena, e de anfibola —
hornblenda + quartzo => clinopiroxena + plagioclase + liquido (7) — para o
desenvolvimento de clinopiroxena (Fig. 34c). A abundante anfibolitizacdo destas
rochas de composicédo intermédia a basica sugere que as reacgdes clinopiroxena +
plagioclase + liquido => hornblenda + quartzo (8) e granada + plagioclase + liquido =>
hornblenda + quartzo (9) foram importantes durante o percurso retrogrado (Fig. 34d;
Fig. 27).

N
S

~ Anfibola
3 4

Fig. 34 — Observagédo petrografica das reacgdes de descompressdo dos charnockitos (a; b),

crescimento de clinopiroxena com inclusdo de anfibola (c), e simplectites de biotite + quartzo ao redor
de granada e clinopiroxena (d).

75



Os blastomilonitos apresentam, independentemente do seu protélito, uma clara
substituicdo da paragénese de mais alto grau por uma paragénese tipica de facies
anfibolitica a facies dos xistos verdes alta. Da-se o gradual desaparecimento de
ortopiroxena, clinopiroxena e granada e recristalizagdo de plagioclase, biotite,
feldspato potassico, quartzo, anfibola (no caso das rochas intermédias a basicas),
sillimanite (no caso dos migmatitos) e, em raros casos, de epidoto. Assim, a
associagdo mineral tipica dos blastomilonitos é plagioclase + biotite + quartzo +
feldspato potassico, encontrando-se algumas reliquias dos minerais tipicos de mais

alta temperatura.

76



QuimMmicA MINERAL

Foi realizado um extenso estudo de quimica mineral, nomeadamente através da
analise composicional de elementos maiores de todos os minerais considerados
relevantes (plagioclase, feldspato potassico, granada, biotite, anfibola, oxidos,
ortopiroxena e clinopiroxena, e acessoriamente olivina, calcite e dolomite), com o
objectivo de correctamente representar a evolugdo mineral das rochas em estudo.

As formulas estruturais dos diferentes minerais foram calculadas da seguinte
forma: feldspatos — com base em 8 &atomos de oxigénio e a férmula
(Ca,Na,K)AI(AI,Si)Si,Og; granadas — com base em 24 atomos de oxigénio e a formula
A30,T301; piroxenas — com base em 6 atomos de oxigénio e a formula M2M1T,0g;
biotites — com base em 20 oxigénios e 4 OH e a férmula X,Y4.6TsO20(OH)4; anfibolas —
com base em 13 catides (excepto Ca, Na e K) e a formula Ag.1B2Cs5T5O22(0OH);
ilmenite — com base em 2 catides e a féormula estrutural ATiO3; espinelas — com base
em 3 catides e a férmula estrutural AB,Oy4; olivinas — com base em 4 atomos de
oxigénio e a férmula (M2,M1),TO4; carbonatos — com base em 1 catido e a férmula
(M2,M1)COs. A quantidade de Fe®* e Fe** foi calculada por balanco de cargas,
assumindo que o Fe é o unico elemento presente com carga variavel.

As composi¢cbes e formulas estruturais dos minerais analisados podem ser

disponibilizadas por pedido ao autor desta tese (telmo.santos@ineti.pt).

a) Feldspatos

Embora o conteudo em anortite na plagioclase (Xan) para os diferentes tipos de
rochas raramente tenha um zonamento pronunciado do bordo para o nucleo
(zonamento maximo Xan = 0.1), tendo os nucleos um enriquecimento muito ligeiro em
anortite, diferentes amostras do mesmo litétipo apresentam uma grande variagéo
consoante o local onde foram amostradas. Assim, as plagioclases estudadas s&o
fundamentalmente andesinas com os valores de Xa, a variarem de 0.29 a 0.51 (Xor=0
— 0.03) para os charnockitos (s. s.), de Xa, = 0.30 a 0.47 (Xor = 0.01 — 0.03) para os
enderbitos, Xan = 0.26 a 0.39 (Xor = 0.01 — 0.04) para os metatexitos, Xan = 0.35 a 0.43
(Xor = 0.01 — 0.02) para os diatexitos, e Xan, = 0.35 a 0.50 (Xor = 0 — 0.01) para as
intercalagbes anfiboliticas nos metatexitos. Os blastomilonitos apresentam a maior
variacéo de conteudo em anortite devido a formacao de plagioclase neoblastica tardia
do tipo oligoclase com tendéncia para valores mais sodicos (Xan = 0.17 a 0.21),

variando entre Xan = 0.17 a 0.55 (Xor = 0.01 — 0.02). Os feldspatos potassicos sao em
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norma muito pobres em Ca e Na (Xa < 0.1 e Xan < 0.01), sendo que algumas
composi¢cdes mais albiticas chegam a um maximo de Xap = 0.22. A Fig. 35 mostra as

variagbes composicionais dos feldspatos analisados no diagrama Ab-An-Or.

+ Metatexitos

’\ ® Chamockitos
\ Enderbitos
\ Diatexitos
/. % Blastomilonitos
Anfibolitos
/
/
/ \
hY

Ab or

Fig. 35 — Grafico Ab-An-Or com a variagdo composicional das plagioclases e feldspatos

potassicos analisados para os diferentes litotipos da area estudada.

b) Granadas

As granadas sao tipicamente ricas em almandina independentemente dos
litétipos, com Xam sempre superior a 0.54, e os nucleos mais ricos em Mg do que os
bordos. Embora todos os litétipos apresentem o mesmo tipo de padrao de zonamento
do Bordo (rico em Fe) para o Nucleo (rico em Mg), apresentam igualmente grandes
diferengas nos seus valores, nomeadamente Xam = 0.66 a 0.75 e Xpy = 0.09 a 0.21
para os charnockitos (s. s.), Xam = 0.61 a 0.71 e Xp, = 0.07 a 0.18 para os enderbitos,
Xam = 0.58 a 0.77 e Xpy = 0.15 a 0.37 para os metatexitos, Xam = 0.54 a 0.67 e Xp, =
0.07 a 0.09 para os diatexitos € Xam = 0.59 a 0.77 e Xpy = 0.11 a 0.19 para os
blastomilonitos, o que faz com que os metatexitos apresentem os conteudos mais ricos
em molécula pirépica e mais baixo em grossularia (Xgr = 0.01 a 0.11), enquanto os
diatexitos tém o mais alto conteudo em grossularia (Xgr = 0.21 a 0.27). Quando
comparados aos charnockitos (s. s.), os enderbitos sao naturalmente mais
enriquecidos em calcio, tendo por isso Xgr a variar entre 0.15 a 0.22, enquanto os seus

homologos félsicos apresentam Xgr = 0.02 a 0.18. O conteudo em espessartina é
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sempre baixo, chegando a um maximo de 0.13 nos charnockitos e diatexitos, enquanto
enderbitos e metatexitos apresentam valores sempre inferiores a 0.05. A Fig. 36
apresenta o padrao de zonamento tipico pormenorizado para os enderbitos (a; b) e
para os metatexitos (c; d), sendo possivel a observagdo que o zonamento Nucleo —
Bordo é sempre baixo, ndo ultrapassando os 10 % para cada componente da granada
e que na maioria dos litétipos ocorre substituicido de Fe por Mg, a excepgédo das
granadas ricas em grossularia (presentes nos diatexitos e enderbitos) nas quais ocorre

também substituicdo de Mg por Ca, com menor substituicdo de Fe por Ca.
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Fig. 36 — Exemplos de perfis composicionais de granadas de enderbitos (a, b) e de metatexitos (c,

-

d). Em todos os graficos Xam € apresentado no eixo principal, enquanto Xspss, Xpy € Xor s80
apresentados no eixo secundario. A Fig. 38a apresenta um perfil composicional difusivo tipico com
zonamento Bordo-Nucleo-Bordo no qual ha um decréscimo de Fe e Mn e acréscimo de Mg do bordo
para o nucleo. Na Fig. 38b esse zonamento composicional encontra-se presente apenas num dos
bordos. Na Fig. 38c é possivel observar como uma inclusdo de biotite perturba o padrdo de zonamento
tipico da granada, aumentando substancialmente a razdo Fe/(Fe+Mg) da granada. Na Fig. 38d
apresenta-se um raro perfil em que as fases composicionais de granada ndo apresentam os valores

esperados, o que provavelmente se deve a passagem do perfil por uma zona heterogénea.

c) Piroxenas

As ortopiroxenas (hiperstenas) presentes nos charnockitos apresentam
conteudos em enstatite (Xgn) que variam entre 0.39 e 0.48 com um maximo de 3% de
wollastonite (Xw,) € Al,O3 a variar entre 0.76 e 3.40 Wt% (~ 0.1 catides de aluminio por
férmula). Sdo ligeiramente zonadas, com um enriquecimento genérico de Mg no
nucleo. Os enderbitos apresentam zonamentos Bordo — Nucleo semelhantes, Xg, =
0.41 a 0.44, um maximo de 2% de wollastonite, sendo que o seu valor em Al,O; é
consideravelmente inferior (0.59 a 0.98 Wit%). As amostras de blastomilonitos com
reliquias de ortopiroxena tém valores de enstatite e Al,O; semelhantes aos dos
enderbitos. Os anfibolitos inclusos nos metatexitos apresentam valores de enstatite
mais altos, variando entre 0.51 e 0.52 e Al,O3; mais baixo (0.76 a 0.95 Wt%).

As clinopiroxenas normalmente s&o augites diopsidicas, n&o apresentam
zonamento e tém um conteudo em molécula wollastonitica de 0.42 a 0.48 para todas
as amostras. A enstatite varia entre 0.30 a 0.35 para os enderbitos e os
blastomilonitos, 0.37 a 0.41 para os anfibolitos e 0.47 a 0.52 para os marmores pobres
em Fe intercalados nos metatexitos (diépsidos). As quantidades de Na e Al sdo baixas
variando entre < 0.6 Wt% e 0.8 - 2.1 Wt% (< 0.1 catibes de Al por féormula),

respectivamente. A Fig. 37 mostra a variagdo composicional das piroxenas estudadas.
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Fig. 37 — Gréafico Wo-En-Fs com a variagdo composicional das piroxenas analisadas para os
diferentes litétipos da area estudada. A figura mostra ainda a ligagdo entre ortopiroxena e clinopiroxena

presentes na mesma amostra de enderbito, blastomilonito e anfibolito.

d) Biotite

Os enderbitos e os diatexitos tém biotites pobres em Mg, apresentando Xug =
042 a 043 e Xyg = 0.36 a 0.38, respectivamente, enquanto as biotites dos
charnockitos e dos blastomilonitos apresentam uma grande variagdo (Xwg = 0.39 a
0.55). O conteudo em TiO; é relativamente elevado para os enderbitos (TiO, = 5.7 —
5.8 Wt%) e charnockitos (TiO2 = 3.8 — 6.3 Wt%), tal como esperado para rochas de
alto grau metamoérfico, mas também para os blastomilonitos (TiO2 = 4.9 — 5.8 Wt%). Os
diatexitos apresentam valores de TiO, mais baixos, variando entre 3.7 a 4.5 Wt%. Os
metatexitos e os anfibolitos tém biotites pobres em Fe, com Xyg a variar entre 0.52 a
0.76 e 0.55 a 0.65, respectivamente. Os seus conteudos em TiO, também sao
similares (3.7 — 4.5 Wt%). Os marmores intercalados nos metatexitos apresentam as
biotites com maior conteudo em flogopite (Xug = 0.92 to 0.98) e o mais baixo valor em
TiO,, variando entre 1.3 a 3.3 Wt%, o que esta certamente condicionado pela
composic¢ao original dos protdlitos e ndo pelo grau metamdérfico que €, tal como nas
demais rochas, muito alto. As biotites da matriz sdo genericamente semelhantes as
biotites inclusas nas granadas (com a excepgdo de que estas apresentam razdes

Fe/Mg ligeiramente mais baixas que as da matriz, por reequilibrio retrégrado com a
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granada), apresentando em numero de caties por férmula a variagdo composicional

observada na Tab. 1 e na Fig. 38.

Biotites | Charnockitos Enderbitos Diatexitos Metatexitos Blastomilonitos
Si 53-56 54-57 54-57 53-56 55-56

Al 0.00-0.41 0.00-0.09 0.19-0.46 0.10-0.90 0.00-0.23

Ti 04-0.8 04-0.7 04-05 0.1-0.8 0.6-0.7
Fe2+ 1.9-31 22-29 2.8-3.2 09-21 22-28

Mg 1.9-29 21-29 16-2.0 22-41 2.1-26

K 1.76 - 1.99 1.78-195 1.71-2.00 1.53-2.00 1.81-2.00

Na 0.00-0.11 0.01-0.07 0.00-0.04 0.00-0.12 0.00-0.03

Tab. 1 — Variagdo composicional das biotites dos diferentes litotipos para os elementos mais

relevantes (em numero de catides por formula).
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Fig. 38 — Variacdo composicional das biotites analisadas para os diferentes litétipos.

e) Anfibolas

As anfibolas séo tipicamente hornblendas (s. I.) com valores de Xyg a variar entre
0.35 e 0.65 para os charnockitos, enderbitos, diatexitos e blastomilonitos, com os
enderbitos a apresentarem valores progressivamente mais enriquecidos em magnésio.
No entanto, as anfibolas dos diatexitos apresentam valores mais baixos de TiO, (1.1 —
1.5 Wit%) do que os charnockitos (TiO, = 1.8 — 2.4 Wt%). Os anfibolitos tém os
conteudos em TiO, (1.0 — 3.0 Wt%) e Xyg (0.54 — 0.73) mais elevados, enquanto os

marmores apresentam anfibolas muito pobres em Fe e valores de TiO, a variar entre
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0.9 e 1.2 Wt%. Em termos de catides por férmula, as anfibolas apresentam a variagao

composicional observada na Tab. 2 e na Fig. 39.

Anfibolas | Charnockitos Enderbitos Diatexitos Blastomilonitos Anf. Metatex. Anf. 3 Rios
Si 6.1-6.2 6.2-6.4 6.1-6.3 6.2-6.7 6.2-6.4 6.3-6.7
AlY' 0.3-05 0.3-05 0.4-06 0.1-0.6 04-06 02-04
Ti 0.2-0.3 0.2-0.3 0.1-0.2 0.1-0.2 0.2-0.3 0.1-0.2
Fe** 1.9-24 1.7-2.2 20-2.6 1.3-2.2 1.4-18 1.0-1.6
Fe** 0.3-0.9 0.2-0.8 0.2-0.9 0.2-1.3 0.1-0.6 0.3-0.9
Mg 16-19 1.6-21 14-15 1.7-25 22-24 2.3-28
Ca 16-19 1.7-18 1.8-1.95 1.6-19 1.7-18 1.7-19
(Na+K)a 0.49-.79 0.42-0.67 0.40-0.65 0.20-0.65 0.44 - 0.64 0.30-0.56

Tab. 2 — Variagdo composicional das anfibolas nos diferentes litétipos para os elementos mais

relevantes (em numero de catides por formula).
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Fig. 39 — Variacdo composicional das anfibolas analisadas para os diferentes lit6tipos.

f) Oxidos

Os o6xidos presentes nas rochas estudadas sao fundamentalmente ilmenites e
magnetites, podendo encontrar-se em menor quantidade Ti-magnetites e espinela
(s.s.). As ilmenites apresentam teores em Xyem = 0.05 — 0.10 (Xgk < 0.02 e Xpy < 0.06)
para os charnockitos (s. s.) € Xyem = 0.04 — 0.12 (Xgk < 0.03 e Xpy < 0.01) para os
enderbitos, enquanto as magnetites apresentam Xy: > 0.99. Um charnockito muito
retrogradado apresenta espinela zincifera (ZnO = 15 — 16 Wt%) com FeO ~ 21 Wt%,

podendo ser considerada uma solucao sélida entre ganite e hercinite. Os metatexitos,
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bem como os anfibolitos intercalados e a generalidade dos blastomilonitos,
apresentam exclusivamente ilmenite com muito baixo teor de hematite (Xpyem = 0 —
0.03), Xgk = 0 —0.07 e Xpy = 0 — 0.03, sendo que o unico blastomilonito com magnetite
apresenta Xysp < 0.11 (0 mais elevado de todas as magnetites analisadas) e ilmenites
com Xpy < 0.1. Os marmores intercalados nos metatexitos apresentam espinela (s. s.)
com Xuer < 0.07, enquanto os anfibolitos de 3 Rios apresentam ilmenite com Xyem = 0 —
0.13 (Xek = 0 —-0.02 e Xpy = 0 — 0.03) e magnetites com Xu: > 0.99. A Fig. 40 mostra a

variagao composicional dos 6xidos analisados.
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Fig. 40 — Variagdo composicional dos 6xidos analisados para os diferentes litétipos.

g) Olivina
Olivina esta presente na area em estudo apenas como parte dos marmores

pobres em Fe, tendo um conteudo elevado em forsterite (Xr, = 0.86 — 0.97).

h) Carbonatos

Os carbonatos presentes nos marmores intercalados em metatexitos sao
fundamentalmente calcite (99%) com conteudos diminutos de dolomite. As calcites
apresentam teores em Xyg na ordem de 0.06 a 0.1, enquanto as dolomites apresentam

Xwg a variar entre 0.46 — 0.49. Ambas apresentam teores negligenciaveis de siderite.
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GEOTERMOBAROMETRIA

Foi realizado um extenso estudo geotermobarométrico de modo a determinar as
condicbes de temperatura e pressdao no pico metamoérfico, bem como o percurso
retrometamorfico que se seguiu. Deste modo, tal como descrito no capitulo anterior,
procedeu-se a analises quantitativas de elementos maiores nos nucleos e bordos de
cada mineral.

Os geotermdmetros utilizados foram os seguintes: termoémetro de troca cationica
Fe-Mg entre granada e biotite de Ferry & Spear (1978), corrigido por Hodges & Spear
(1982), os termdmetros de troca cationica Fe-Mg entre granada e ortopiroxena de Lal
(1993) e Lee & Gangully (1988), o termometro de troca catiénica Fe-Mg entre granada
e clinopiroxena de Ellis & Green (1979), o termdmetro de troca catidnica Fe-Mg entre
granada e anfibola de Krogh Ravna (2000), o termdmetro de troca catidnica Na-Ca
entre anfibola e plagioclase de Holland & Blundy (1994), o termdémetro de 2 piroxenas
e o termometro olivina-clinopiroxena de Andersen & Lindsley (1988) e o termometro de
2 feldspatos de Stormer (1975). Os geobarémetros utilizados foram os baseados em
reacgoes de transferéncia de rede GAPES (granada — plagioclase — enstatite — SiO;) e
GADS (granada — anortite — didpsido — SiO,) de Eckert et al. (1991), os geobarémetros
HD e DI de Moecher et al. (1988), o geobarémetro GASP (granada — Al,SiOs — SiO;, —
plagioclase) de Newton & Haselton (1981), os geobarometros GRIPS (granada — rutilo
— ilmenite — plagioclase — SiO,) e GRAIL (granada — rutilo — Al,SiOs — ilmenite — SiO5)
de Ghent & Stout (1984) e o geobarémetro GAmMPS (granada — anfibola — plagioclase
— SiO3) de Kohn & Spear (1990) (Tab. 3).

Como as rochas estudadas sdo granulitos, sabendo-se a partida que s&o rochas
de alta temperatura e expectavelmente pressao relativamente baixa, procurou-se
realizar o estudo geotermobarométrico em trés etapas: a) estabelecimento aproximado
da temperatura, usando para isso os geotermdmetros reconhecidamente mais
resistentes ao erro associado ao desconhecimento da presséo (Ferry & Spear, 1978;
Hodges & Spear, 1982; Lal, 1993; Lee & Gangully, 1988; Ellis & Green, 1979) e
posteriormente, com esse valor aproximado de temperatura, o uso dos geobarémetros
mais resistentes ao erro associado ao desconhecimento da temperatura (GAPES e
GADS de Eckert et al.,, 1991), obtendo-se assim valores aproximados de T e P; b)
repeticio do procedimento anterior, usando todos os geotermdémetros e
geobarometros referidos, incluindo os previamente utilizados, para que fosse possivel

um refinamento das estimativas de P e T; c¢) por fim, nos casos em que a paragénese
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mineral o permitiu, comparagdo dos valores obtidos (Tab. 6) com os programas
informaticos TWQ 2.02 (Berman, 1991; Berman & Aranovich, 1996) e Thermocalc

3.2.1 (Powell & Holland, 1999) que utilizam bases de dados com consisténcia interna.

Como se pode observar nos exemplos da Fig. 41, existe uma concordancia muito boa

entre os resultados obtidos com os programas informaticos que utilizam bases de

dados com consisténcia interna e os valores obtidos para essas mesmas amostras

usando geotermdémetros e geobaroémetros isoladamente (Tab. 6; Fig. 41). Como os

resultados obtidos com os programas referidos se revelam muito préximos dos obtidos

com o0 uso separado dos geotermOmetros e geobarometros, e estes ultimos

apresentam uma mais facil e rapida discriminacdo das temperaturas e pressdes

relativas a cada uma das associacdes minerais utilizadas, os valores obtidos na Tab. 6

serao tomados como referéncia para este trabalho.

N° Referéncia Reacgoes

Ferry & Spear (1978) FesAlSiz0q2 + KMgsAISizO19(OH), = KFesAlSizO1o(OH), + MgsAl,SizOs,
1 Hodges & Spear (1982) FesAlSizO012 + KMgsAISizsO10(OH), = KFe3AISizO10(OH), + MgsAlSizO4,

Ca3Al;Si; 01, + 2A1,SiOs + SiO, = 3CaAl,Si,0s
Lal (1993) 3Fe;Si,06 + 2Mg3AlLSis01, = 3MQ,SixOg + 2Fe;AlLSiz01,

Lee & Gangully (1988) 3Fe;Si0p + 2MgsAlLSiz0q, = 3Mg2SirOg + 2Fe3AlSizO4;

4 Holland & Blundy (1994) NaCa,MgsSizAlO2,(OH), + 4SiO, = Ca;MgsSisO22(OH), + NaAlSi;Os
NaCa,MgsSizAlO2,(OH), + NaAlSi;Os = CaNa;MgsSisO2(OH), + CaAl,Si,Os
5 Ellis & Green (1979) 3CaFeSi,06 + MgsAl;SisOq, = 3CaMgSi,O¢ + FesAl;SisOq2
6 | Andersen & Lindsley (1988) FeSiO; +CaMgSi,0s = MgSiO3 + CaFeSi,Os
7 Krogh Ravna (2000) 4FesAl,Si301;, + 3CaMgsAl;Si;O2,(0OH), = 4MgsAlLSiz04, + 3CazFesAl;Si;O2(0H),
8 Stormer (1975) NaAlSi;Os (FK) = NaAlSi;Os (Plg)
9 | Andersen & Lindsley (1988) CaMgSi,Og + Fe,SiO, = CaFeSi,Og + M@,SiO,
6CaAl;Si,05 + 3Ca;MgsSisO2(OH), = 2CazAl;Sis01, + MgsAl,SisO1, + 3CaMgsAl,SizO2(0OH), + 6SiO,
10 Kohn & Spear (1990)
6CaAl,Si,05 + 3CayFesSisOx(OH), = 2CazAl;Si;Oq2 + Fe3AlSizO4, + 3CayFesAlSizO2,(0OH), + 18Si0,

1 Eckert et al. (1991) 3CaAl;Si,05 + 3MgSi,0s = 2Mg3Al,SizO1, + CazAlySisOq, + 3SiO,
12 Eckert et al. (1991) 3CaAl;Si,05 + 3CaMgsSi,0s = 2CazAl;Sis01, + MgsAl,SisO1, + 3SiO,
3] Moscherotal. (1985) 3GAMGSI0, + 3OS0, = 20MALSHOL + MGALSLOr + 3510,

Ghent & Stout (1984) Fe;AlLSizOq, + 3TiO, = 3FeTiO; + AlLSiOs + 2SiO,
14 2Fe3Al,Si304;, + CazAlySisOq, + 6TiO, = 6FeTiO; + 3CaAl,Si,Og + 3Si0,

Newton & Haselton (1981)

Ca3A|2Si301z + 2A|zSIO5 + SIOZ = 3caA|QSi203

Tab. 3 — Geotermdmetros e geobardmetros utilizados nesta dissertagdo, bem como as reacgdes

minerais pertinentes para estimativa da temperatura e da presséo.

a) Migmatitos

A caracterizagao geotermobarométrica das rochas metamérficas de alto grau,

especialmente os litotipos onde ocorre abundante migmatizagdo, apresenta varias

dificuldades que se prendem com as incertezas relativas a estimativa do pico
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metamorfico, pois reacgdes de difusdo cationica intergranular ou reacgbes de
transferéncia de rede com formagdo de paragéneses retrogradas podem alterar
significativamente as composi¢cdes minerais das paragéneses de pico metamorfico e,

desta forma, impedir a correcta estimativa do climax térmico (Spear & Florence, 1992).
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Fig. 41 — Geotermobarometria TWQ 2.02 (Berman, 1991; Berman & Aranovich, 1996) e resultados
TWQ 2.02, Thermocalc 3.2.1 (Powell & Holland, 1999) e granada — ortopiroxena (Lal, 1993) + GAPES
(Eckert et al., 1991) obtidos neste trabalho para as duas amostras em questdo. Como é possivel
observar pela variacdo de T e P (16 — 52 °C e 0.6 — 1 kbar, respectivamente), o erro associado a

estimativa isolada de T e P é reduzido.

Como evidenciado pelos resultados da Tab. 4, nos casos em que nao ha
sillimanite retrégrada, podendo assumir-se a existéncia exclusiva de difusdo pds-pico
metamorfico entre granada e biotite, as temperaturas granada (nucleo) — biotite
(matriz) sdo similares (T ~ 819 — 880 °C) aos valores estimados a partir da intersecgao
das curvas de equilibrio das reacgdes GRIPS e GRAIL (T = 801 — 869 °C; Fig. 42),
sugerindo que apds o pico metamorfico (T ~ 850 + 50 °C) a variagdo da razao
Fe/(Fe+Mg) entre granada e biotite foi pouco alterada, o que pode significar rapido
arrefecimento subsequente ou reduzida disponibilidade de biotite na matriz.

Os metatexitos com formacao retrégrada de sillimanite, ou seja, na qual se
processaram reacgdes retrogradas de transferéncia de rede como granada + feldspato
potassico + liquido => biotite + sillimanite, apresentam, a excep¢cao de uma amostra,

temperaturas granada (nucleo) — biotite (matriz) superiores a muito superiores ao pico
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metamorfico. Tal deve-se ao facto de, embora o nucleo da granada ndo tenha sofrido
modificagdes significativas na razdo Fe/(Fe+Mg) apds o pico metamdérfico, a razéo
Fe/(Fe+Mg) da biotite matricial € agora significativamente maior devido as reacg¢des de
consumo do bordo da granada que apresenta uma muito maior razao Fe/(Fe+Mg),
produzindo resultados geotermométricos granada — biotite pouco razoaveis que podem
iraté T =1025 °C.

As biotites inclusas nas granadas permanecerdo num sistema fechado onde é
possivel difusdo com consequente variagao da razédo Fe/(Fe+Mg) até a temperatura de
fecho mineral, sendo que as temperaturas estimadas com as inclusdes de biotite e a
granada em contacto com as mesmas se aproximam da temperatura de fecho efectiva
para a difusdo no contacto granada — biotite (T = 478 — 562 °C). Por sua vez, as
temperaturas estimadas com os bordos das granadas e as biotites da matriz
apresentam valores que se aproximam das temperaturas até as quais foi possivel a
difusdo de Fe e Mg entre o bordo da granada e as biotites da matriz no caso das
amostras sem sillimanite (T = 519 — 680 °C) ou as temperaturas até as quais foram
possiveis reaccoes de difusdo e de transferéncia de rede, no caso das amostras com
sillimanite (T = 509 — 769 °C).

Metatexitos | Amostra | Grty - Biyas Grty - Biine® Grtcontacto = Biine™ Grtg - Binat | GRIPS-GRAIL

. 13a 819 730 562 519 -
S/ sill 12b 880 691 538 680 -

26A2a 815 655 511 520 801

26B1d 770 - - 509 842

. 35Aa 1025 - - 656 869
c/sil 35Ba 1001 - - 769 -
35Bc 920 600 478 609 -
35C 961 - - 654 -

Tab. 4 — Geotermometria granada - biotite (Ferry & Spear, 1978) para os metatexitos com e sem
sillimanite e resultados GRIPS e GRAIL, representativos da temperatura do pico metamorfico.

*Temperatura mais alta das inclusées analisadas; **Temperatura mais baixa das inclusées analisadas.

Para além da existéncia de reaccdes de troca catidnica e de transferéncia de
rede, outros factores condicionam a variagdo da razdo Fe/(Fe+Mg) da granada e das
biotites apds o pico metamodrfico e que influenciam a difusao entre estes minerais,
nomeadamente a razdo volumétrica entre granada e biotite, que intervém na
disponibilidade de Fe e Mg para a troca catidnica entre os dois minerais, e a

velocidade de arrefecimento das rochas, razdo pela qual este tdépico sera

88



posteriormente desenvolvido no capitulo das taxas de arrefecimento petrolégicas onde
serao feitas varias inferéncias respeitantes a pertinéncia da existéncia predominante
dos modelos difusivo/transferéncia de rede consoante o comportamento (ajuste) dos
perfis composicionais Fe/(Fe+Mg) da granada utilizados na modelagao petrolégica da
taxa de arrefecimento.

A observacgao textural da reacg¢do prograda de fusdo incongruente de biotite (1):
biotite + sillimanite + quartzo => granada + feldspato potassico + liquido sugere valores
da temperatura no pico metamérfico em T ~ 820 °C, sendo que o uso, como ja foi
referido, dos geotermobarometros combinados GRIPS e GRAIL permitiram quantificar
as condicdes de T e P presentes no pico metamorfico destas rochas como variando
entre 801 e 869 °C e 7.1 e 8.0 kbar (Fig. 42).

o

Pressao (kbar)

gr +fk + lig

500 550 GO0 650 700 750 800 850 Q00 950 1000

Temperatura (°C)

Fig. 42 — Constrangimentos qualitativos e quantitativos das condi¢gdes de pico metamérfico para
0s metatexitos (geotermobarometria GRIPS & GRAIL e reac¢do de fusdo incongruente da biotite para a
amostra PI (C/6-45) utilizada nas pseudo-secgdes — a reacgdo € meta-estavel abaixo de 7 kbar, como
se pode verificar na pseudo-secgdo da pag. 99). A oval representa a variagéo de T e P para as amostras

analisadas. As notagdes minerais sao apresentadas como no programa Thermocalc 3.2.1.

b) Charnockitos (s. l.) e diatexitos
A geotermobarometria dos charnockitos (s. I.) e diatexitos é facilitada devido a
possibilidade de um maior numero de reaccbes pertinentes a estimativa das

temperaturas e pressbes, nomeadamente a presenca de associacbes do tipo
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plagioclase — quartzo — ortopiroxena — granada — biotite nos charnockitos, de
plagioclase — clinopiroxena — ortopiroxena — granada — quartzo — hornblenda — biotite
nos enderbitos e de plagioclase — quartzo — granada — biotite — hornblenda nos
diatexitos permite o uso de, para além do geotermoémetro granada — biotite, de outros
pares de minerais considerados muito precisos para a estimativa da T (granada —
ortopiroxena, granada — clinopiroxena, granada - anfibola) e de reacgdes de
transferéncia de rede capazes de fornecer estimativas precisas da pressao (GAPES,
GADS e GAmMPS — ver Tab. 3).

Embora estas rochas apresentem associagdes minerais que permitem o uso de
um maior numero de geotermometros e geobarometros, como visivel na Tab. 3 e 6,
apenas um numero reduzido delas caracteriza correctamente as condicdes
geotermobarométricas presentes no pico metamdrfico, nomeadamente as que
apresentam associagdes minerais em equilibrio (paragéneses) presentes no pico
metamorfico, sdo compostas pelos minerais que fecham os sistemas quimicos a mais
alta temperatura e melhor resistem ao reequilibrio quimico da retrogradacdo. Os
geotermometros que cumprem estes requisitos e que sao consideradas como mais
fiaveis na discriminagao do pico metamoérfico para os charnockitos e enderbitos sdo os
baseados na paragénese granada — ortopiroxena, sendo que a calibragdo de Lal
(1993) apresenta valores mais fiaveis do que a de Lee & Gangully (1988) que fornece
valores entre 20 a 30 °C mais elevados que o pico metamorfico (Lal, 1993); e os
geotermometros baseados na paragénese granada — clinopiroxena, sendo que a
calibragdo experimental de Ellis & Green (1979) é considerada por varios autores
como a mais fiavel (Johnson et al., 1983; Krogh, 1988). A comparagao entre os
geotermometros granada — ortopiroxena/clinopiroxena revela que o primeiro apresenta
temperaturas mais elevadas resultantes de uma temperatura de fecho mais elevada.
Como os diatexitos ndo apresentam piroxena e existe equilibrio granada — anfibola, o
geotermometro formulado por Krogh Ravna (2000) foi utilizado para melhor
discriminagao da temperatura maxima. Para a estimativa da pressao sao considerados
mais fidedignos os geobarémetros complementares aos geotermémetros supracitados
(Eckert et al., 1991; Kohn & Spear, 1990).

Tal como verificado nos metatexitos sem sillimanite, os charnockitos, enderbitos e
diatexitos, rochas de composigdo mais metaluminosa (sem sillimanite), apresentam, a
excepcao de uma amostra (36Cb; T = 1020 °C), temperaturas granada (nucleo) —

biotite (matriz) similares ou inferiores (T = 674 — 806 °C) ao maximo térmico estimado
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com o geotermometro granada — ortopiroxena (ou granada — biotite + GRIPS para a
amostra 24E) para os charnockitos (T = 661 — 896 °C) e enderbitos (T = 752 — 790 °C)
ou granada — anfibola para os diatexitos (T = 753 — 806 °C) (Tab. 5).

De igual forma, as temperaturas Fe — Mg (Hodges & Spear (1982), devido a
presenca significativa de grossularia na granada) estimadas para o sistema inclusao
de biotite — granada (em contacto) revelam temperaturas de fecho na ordem dos T =
554 — 639 °C para os charnockitos, T = 608 — 640 °C para os enderbitos, e T = 633 —
674 °C para os diatexitos. As temperaturas granada (bordo) — biotite (matriz)
apresentam valores proximos, embora mais extremados, das temperaturas de fecho: T
= 461 — 687 °C, 599 — 660 °C e 585 — 634 °C, respectivamente, sugerindo que a
temperatura de fecho do sistema Fe-Mg nestas rochas variou significativamente,
estando provavelmente dependente de factores como a razdo volumétrica
granada/biotite e da velocidade de arrefecimento. De notar que a amostra que
apresenta as estimativas mais baixas para as temperaturas granada — ortopiroxena e
granada — biotite, sugerindo maior difusdo cationica apds o pico metamoérfico, é
também a amostra que apresenta o arrefecimento mais lento no capitulo das taxas de
arrefecimento geocronolégicas (JC24A).

Verifica-se igualmente que os charnockitos, as rochas expectavelmente de mais
alto grau metamdérfico na area em estudo, ndo apresentam as estimativas de
temperaturas de pico metamdérfico mais elevadas. Sugere-se que tal facto podera
dever-se ao mais extenso reequilibrio metamorfico causado pela menor taxa de
arrefecimento (ver capitulo da Geocronologia e Termocronologia) que os charnockitos
apresentam, permitindo uma maior taxa de reequilibrio quimico do sistema Fe-Mg
(explicando resultados geotermomeétricos granada — ortopiroxena dos nucleos minerais
tdo baixos como 661 °C), enquanto os migmatitos, que terdo sido removidos do pico
metamorfico mais precocemente, apresentam temperaturas de pico mais elevadas
pois preservaram o0s nucleos das paragéneses de alto grau. Como anteriormente
referido, varios autores relataram as dificuldades em obter as temperaturas maximas
(pico metamorfico) das paragéneses granuliticas (Spear & Florence, 1992; Kohn &
Spear, 2000) com base em geotermobarometria. Uma forma de contornar este
problema nos charnockitos €& considerar a temperatura maxima obtida com o
geotermoémetro granada - ortopiroxena (896 °C) como a temperatura do pico
metamorfico destes litétipos (sendo mesmo assim um limite minimo) e as temperaturas

maximas estimadas para cada rocha como as temperaturas maximas apoés
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reequilibrio, tendo a temperatura das rochas evoluido desde o pico metamorfico para o
registo maximo de cada rocha por arrefecimento que se pressupde, a falta de mais

evidéncias, aproximadamente isobarico (como evidenciado na Fig. 43).

Rocha |Amostra|Grty - Biva Grty-Binc" Grteontacto - Biinc’™ Grts - Bimat | Grt - Opx GRIPS - Grt-Bi Grt - Anf
14a 752 - - 687 780 - -
24Ab 674* - - 461* 664* - -
24E 806 711-745 554-577 610 - 830 -

Charnockitos
36Cb 1020 704-746 618-639 658 896 - -
45A2b - - - - 764 - -
45A2a 684 - - 533 661 - -
181b 748 - - 660 752 - -

Enderbitos
222 708 659 - 739 608-640 599 790 - -
341a 767 660 633 634 - - 769
341b - - - - - -

Diatexitos 753
342 774 749 674 631 - - -
441 806* - - 585** - - 806

Tab. 5 — Geotermometria Fe-Mg entre granada e biotite (Hodges & Spear, 1982) para os
charnockitos, enderbitos e diatexitos. Também sao apresentados os resultados granada — ortopiroxena
(Lal, 1993), granada — anfibola (Krogh Ravna, 2000) e o resultado (granada — biotite + GRIPS) de um
charnockito retrogradado sem piroxena, considerados como representativos da temperatura do pico
metamorfico. ("Temperatura mais elevada das inclusdes analisadas; ®Temperatura mais baixa das

inclusdes analisadas. *Temperatura obtida para P = 10 kbar; **Temperatura obtida para P = 5 kbar.

c) Blastomilonitos, marmores e anfibolitos

Os blastomilonitos apresentam fundamentalmente as mesmas associacbes
minerais que as litologias atras referidas, embora com uma presenga mais acentuada
das paragéneses retrogradas. Desta forma, aplicaram-se os geotermobarémetros e os
critérios atras referidos na escolha dos resultados mais fidedignos.

Os blastomilonitos apresentam temperaturas e pressdes maximas claramente
influenciadas pela extensa retrogradagao milonitica variando entre 615 e 785 °C e 6.4
e 8.2 kbar. Os valores agora obtidos para os blastomilonitos estudados fornecem
igualmente um constrangimento das condigdes de temperatura (minima) para o inicio
da fase de deformacéo cisalhante do CAPP. Sugere-se assim, que a deformacéao
tangencial associada ao CAPP ¢é de facto precoce, pois ocorreu ainda a temperaturas
muito elevadas, o que € compativel com os dados recolhidos no campo e os
resultados geocronoldgicos (ver capitulo da Geocronologia).

Os marmores e anfibolitos revelaram-se impossiveis de estimar as condicdes

baromeétricas devido a auséncia de associagdes minerais apropriadas. No entanto, a P
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= 10 kbar (valor considerado razoavel tendo em conta os resultados geobarométricos

das litologias a que estdo associados) para as composi¢ées dos nucleos minerais, tal

como referido para as outras litologias, obteve-se T =804 —824°C e T = 751 — 827 °C

para o pico metamorfico de marmores e anfibolitos, respectivamente.

Rocha

Amostra

Geotermdémetros (°C)

Geobarémetros (Kbars)

la 1b 2 3 4 15|6]|7]8 14a| 10 | 11 | 12 | 13 | 14b
N| 752 780 | 821 | 785 83 | 78
14a
B| 687 687 | 694 | 731 70 | 6.0
N| 748 752 | 792 | 761 | 737 | 689 | 697 85 | 7.7 | 86 | 7.7
181b
B| 660 659 | 656 | 717 | 620|650 | 628 76 | 57 | 66 | 64
N| 708 |659-739| 790 | 833 | 783|694 | 757 | 670 76 | 87 | 89 | 80
222
B| 599 |e608-640| 721 | 737 | 760 | 597 | 627 | 586 57 | 59 | 60 | 6.0
N | 674* - 664* | 727* - -
24Ab
) B | 461** 520%* | 534**
Charnockitos
N| 806 |711-745 700 830® 8.6
24E
B| 610 |554-577 605 653" 719
N | 1020 | 704-746 | 896 | 929 8.8
36Ch
B| 658 |618-639| 740 | 770 6.2
N 764 | 801 77 | 83
45A2b
B 688 | 696 70 | 68
N| 684 661 | 684 7.0
45A2a
B| 533 629 | 622 6.0
N[ 820 658 801 - 7.1
26A2a
B| 522 621 542 - 46
N| 772 842 - 7.7
26B1d
B| 514 512 - 4.4
N | 821* 732 - -] - - -
13a
B[ 527 | 565 -
N | 881* 696 - -] - - -
12b
. B | 687 | 524 -
Metatexitos
N | 1027* 869 - 8.0
35Aa
B | 672%* 620 - 55
N | 1001* .
35Ba
B | 782**
N | 926* 602 - -] - - -
35Bc¢
B | 612** | 461 -
N | 963* - - -] - - -
35C
B | 660**

Tab. 6 — Resultados geotermobarométricos dos charnockitos e metatexitos. A amarelo encontram-

se destacados os valores considerados mais representativos de T e P das diferentes amostras,

conforme explicado no texto. A tabela continua na pagina seguinte.
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Geotermdémetros (°C)

Geobarémetros (Kbars)

Rocha Amostra
la 1b 3 4 516|718 9 |14a| 10 | 11 | 12 | 13 | 14b
N| 767 660 731 769 9.0
341a
B| 634 633 723 699 75
N 753 9.0
341b
) ) B 672 75
Diatexitos
N| 774 749 732 705 8.4
342
B| 631 674 716 662 6.8
N | 806%
441
B | 585**
N 804*
312a
) B 678**
Marmores
N 824*
32Bb
B 636**
N| 683 669 64 | 54
28Ala
B| 555 569 59 | 45
N| 732 800 | 714 739 8.2 81 | 7.0
28A2
B| 540 671 | 579 576 6.9 6.3 | 45
N 714 7.4
28B1
o B 579 49
Blastomilonitos
N| 809 786 615 75
33A
B| 649 623 533 5.7
N 778 714 75
33C
B 673 633 5.7
N 656 544 | 653 7.6 7.7
48
B 613 520 | 544 6.8 5.7
N 827*
308
B 782%*
L N 751*
Anfibolitos 462
B 690**
N 785*
47A
B 713%*

Tab. 6 (cont.) - Resultados geotermobarométricos dos diatexitos, marmores, blastomilonitos e
anfibolitos. 1a: Ferry & Spear (1978), corrigido por Hodges & Spear (1982); 1b: Ferry & Spear (1978),
corrigido por Hodges & Spear (1982) para as inclusdes de biotite na granada; 2: Lal (1993); 3: Lee &
Gangully (1988); 4: Holland & Blundy (1994); 5: Ellis & Green (1979); 6: Andersen & Lindsley (1988); 7:
Krogh Ravna (2000); 8: Stormer (1975); 9: Andersen & Lindsley (1988); 10: Kohn & Spear (1990); 11 e
12: Eckert et al. (1991); 13: Moecher et al. (1988); 14a e 14b: T e P calculadas por Ghent & Stout (1984)

e Newton & Haselton (1981), simultaneamente. *Resultados de geotermometria calculados para P = 10

kbar; ** Resultados de geotermometria calculados para P = 5 kbar; Geotermobarometria combinada

GRIPS e Hodges & Spear (1982). A amarelo encontram-se destacados os valores considerados mais

representativos da T e P das diferentes amostras, conforme explicado no texto.
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d) Evolugao P-T-t

Os valores de T e P escolhidos como representativos para cada uma das
amostras apresenta-se destacado na Tab. 6, sendo que, para as estimativas das
condicdes de pico metamorfico, consideraram-se mais fidedignos os valores de T e P
obtidos com paragéneses de mais alto grau (Lal, 1993; Ellis & Green, 1979; Eckert et
al., 1991; Ghent & Stout, 1984), pois sdo estas que estdo presentes no maximo
térmico, sdo compostas pelos minerais que “fecham” os sistemas quimicos a mais alta
temperatura e melhor resistem ao reequilibrio provocado pela retrogradacéo (Johnson
et al.,, 1983), tal como referido atras. De igual forma, para as condi¢des retrogradas,
fornecidas pelos bordos minerais, foram preferencialmente considerados os
geotermometros e geobarometros que empregam associagées minerais das
paragéneses retrogradas.

Embora as temperaturas obtidas para granulitos sejam habitualmente inferiores
ao verdadeiro pico metamoérfico experimentado por essas rochas devido a existéncia
de transferéncia catidnica processada no percurso de retrogradagdo (Spear &
Florence, 1992; Kohn & Spear, 2000), obtiveram-se estimativas de temperatura para
0s nucleos minerais na ordem dos 661 a 896 °C e pressdes que variam entre 7.0 e 8.9
kbar (para as temperaturas correspondentes) nos charnockitos, metatexitos e
diatexitos.

As temperaturas agora estimadas para o pico metamoérfico (850 £ 50 °C),
inferidas com base na geotermobarometria combinada GRIPS e GRAIL e na estimativa
maxima do geotermobarémetro granada — ortopiroxena, encontram-se no intervalo de
temperaturas obtidas por outros trabalhos para a zona central da Faixa Ribeira como
Bascou et al. (2002), Kuhn et al. (2004), Schmitt et al. (2004). Existem poucos
trabalhos com estimativas de pressdo para a zona central da Faixa Ribeira, mas os
valores agora obtidos (8 — 9 kbar) sdo bastantes superiores, cerca de 2 a 4 kbar, aos
previamente apresentados por Régo (1989), Kuhn et al. (2004) e Nogueira et al.
(2004). Estes valores de P demonstram que esta é uma faixa granulitica de pressao
intermédia com importantes implicacbes na interpretacdo da sua evolugao
geodinamica.

O zonamento composicional retrogrado (nucleo => bordo) para as rochas
estudadas indica uma variagédo de temperatura (AT) na ordem dos -100 a -200 °C e
uma variagao de pressao (AP) de -1 a -3 kbar para os charnockitos e diatexitos durante

0 percurso de exumagao, enquanto os metatexitos e blastomilonitos apresentam AT =

95



-200 a -350 °C e AP = -2 a -2.5 kbar (T ~ 500 °C e P ~ 5 kbar) apds as condigbes de
pico metamorfico, reflectindo o continuo reequilibrio quimico provocado pelo periodo
de retrogradacao (Fig. 43). Estes percursos retrégrados séo igualmente evidenciados

nos resultados das pseudo-secgdes do capitulo seguinte.

10

Pressao (kbar)

3 . . ; .
400 500 600 700 800 900 1000

Temperatura (°C)

Fig. 43 — Geotermobarometria Bordo-Nucleo das rochas estudadas. As caixas azul (N) e laranja
(B) representam o intervalo P-T obtido para os nucleos e os bordos minerais, respectivamente. As setas
pretas espessas representam a evolugdo P-T Nucleo-Bordo de cada amostra de charnockitos e
diatexitos, enquanto as setas pretas finas representam a evolugdo P-T Nucleo-Bordo de cada amostra
de metatexitos e blastomilonitos. As linhas pretas apresentam a variagdo maxima do equilibrio da
reacgdo GASP (Newton & Haselton, 1981) para os bordos minerais dos metatexitos. As setas vermelhas
representam o caminho P-T inferido para os charnockitos e diatexitos (seta pontuada) e metatexitos e

blastomilonitos (seta tracejada).

A existéncia de percursos geotermobarométricos distintos — arrefecimento
aproximadamente isobarico seguido de forte descompressdo para diatexitos e
charnockitos, enquanto os metatexitos e blastomilonitos apresentam descompressao
com arrefecimento — sera o resultado de diferentes tipos de exumacgao: os
charnockitos e diatexitos, apds a primeira fase com taxas de arrefecimento baixas,

terdo sido rapidamente exumados na fase de deformagao D3, sendo colocados lado a
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lado aos metatexitos e blastomilonitos (previamente exumados nas fases de
deformagdo D1 e D), evoluindo em conjunto apdés T < 500 °C. Embora existam estes
dois percursos retrometamoérficos, € possivel concluir que, genericamente, as rochas
granuliticas do sector SFSAP evoluiram segundo um percurso P-T-t directo que
envolveu descompressdo e arrefecimento apdés o estabelecimento do pico

metamaorfico.

e) Pseudo-secc¢oes

O significado e a quantificacdo da evolugcao das rochas estudadas, bem como as
transformagdes mineraldgicas e formagao de liquido magmatico durante os processos
prégrados e retrogrados podem ser obtidos através do uso de Pseudo-secgbes P-T
(Hensen, 1971). Uma pseudo-secgao € um tipo especifico de diagrama de fases onde
se apresentam os campos de estabilidade das diferentes associacdes minerais para a
composic¢ao global de uma rocha. O uso desta metodologia, apoiada pelos resultados
geotermobarométricos e as observagbes cuidadas da petrografia, fornece dados
importantes nos estudos petrologicos, visto que a evolugdo das paragéneses e as
reacgdes texturais observadas podem ser usadas para constranger proporcoes de
fases e isopletas composicionais e, desta forma, constranger o percurso metamaérfico
global.

Este trabalho utiliza o sistema NCKFMASH (Na,O-CaO-K,0O-FeO-MgO-Al,Os-
SiO2-H,0) e o programa informatico THERMOCALC 3.2.1 de Powell & Holland (1999),
bem como a sua base de dados termodinamicos com consisténcia interna. Para as
composi¢des globais utilizaram-se um xisto regional (Amostra PJ (C/6-45) de Grossi
Sad & Dutra, 1988) para modelar a evolugao das rochas metapeliticas, e o charnockito
JC24A (assumindo esta composigcdo como representativa) para modelar a evolugao
dos litétipos mais metaluminosos. As composi¢gdes normalizadas para oito
componentes utilizadas encontram-se na Tab. 7. Neste trabalho consideraram-se as
seguintes fases: quartzo (em excesso), plagioclase, feldspato potassico, granada,
biotite, moscovite, ortopiroxena, cordierite, Al,SiOs, agua e liquido magmatico para os
migmatitos e para os charnockitos. As abreviaturas dos minerais apresentam-se tal
como em Holland & Powell (1998).

As pseudo-secgdes P-T obtidas (Fig. 44a e 45a) estdo de acordo com as
observacgdes reais da evolugdo das paragéneses, nomeadamente no que diz respeito

as paragéneses de mais alto grau, sendo possivel em ambos os casos, combinando
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os resultados geotermobarométricos e os dados petrograficos, constranger a evolugao

global P-T, tal como apresentada nas Fig. 44b e 45b.

Xisto Si0O, ALO; FeO MgO CaO Na,O K,O0 H;0

PJ (C/6-45) 71.07 960 366 4.07 158 230 245 526
Charnockito Si0O, ALO; FeO MgO CaO Na,O K,O0 H;0
JC24A 7463 956 286 187 419 342 160 1.86

Tab. 7 — Composi¢des normalizadas para oito componentes utilizadas neste capitulo.

A evolugdo P-T-t para os migmatitos (Fig. 44) apresenta-se constrangida pelas
observagbes petrograficas que denotam a auséncia de cordierite, implicando uma
evolucdo metamorfica a pressdes superiores aos campos de estabilidade deste
mineral, bem como pelo facto de a moscovite raramente se encontrar presente nas
paragéneses progradas e retrogradas e pela observagdo de que a granada se forma
por consumo de biotite e sillimanite, sendo consumida por geragao de simplectites
destes dois minerais. Desta forma, o caminho prégrado tera passado pelo campo
trivariante g+bi+als+ksp+pl+lig+(q) até atingir o pico metamoérfico e o percurso
retrogrado tera passado de volta pelo campo trivariante g+bi+als+ksp+pl+lig+(q) e pelo
campo quadrivariante bi+sill+ksp+pl+lig+(q).

O metamorfismo prégrado dos charnockitos (Fig. 45) apresenta-se dificil de
constranger apesar das observagdes petrograficas de que a paragénese de alto grau
ter-se-a formado pelo consumo de biotite, feldspato potassico e até mesmo granada,
enquanto o caminho retrometamorfico encontra-se constrangido pela presengca de
paragéneses retrogradas com biotite e granada, tornando pouco provavel a passagem
pelo campo pentavariante opx+ksp+pl+lig+(q), e sugerindo a passagem pelo campo
quadrivariante g+bitksp+pl+lig+(q) e pelo campo pentavariante g+bit+ksp+pl+(q), tal
como indicado pelos resultados geotermobarométricos.

Foram também obtidas isopletas composicionais para o liquido magmatico (Fig.
44b e 45b). As pseudo-secgdes revelam que no pico metamdérfico as paragéneses
migmatiticas se encontram em equilibrio com aproximadamente 30 a 40% de liquido
magmatico de composi¢cdo granitica, enquanto os charnockitos se encontram em
equilibrio com cerca de 10% de liquido magmatico com composigao aproximada a dos

aplitos associados (ver capitulo de geoquimica).
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Temperatura (°C)

WO
1: g cd bi sill ksp pl lig 4: g mu bi ksp pl lig g
2: g cd bi opx ksp pl lig 5: g mu bi als ksp pl lig
3: g cd sill ksp pl liq 6: mu bi sill ksp pl
7: cd mu bi ksp pl H20 10: cd pl lig (q)
8: cd mu bi pl H20 11: cd pl lig H20 (q)
9: cd mu bi sill pl H20 12: g cd pl liq

13

cd mu bi ksp pl H20
cd bi ksp pl H20

Fig. 44 — Pseudo-seccgao P-T dos migmatitos (a). As notagbes minerais apresentam-se como no
programa Thermocalc 3.2.1 (Holland & Powell, 1998). O quartzo encontra-se sempre em excesso,

excepto em (q) que denota a auséncia deste mineral nos campos de estabilidade em questao.
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Fig. 44 (cont.) — Pseudo-secgédo P-T com isopletas composicionais de liquido magmatico (b) dos

migmatitos. E igualmente apresentada a evolugéo P-T que mais se adequa aos resultados obtidos.
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cd bi opx ksp pl lig Temperatura ( C)

Fig. 45 — Pseudo-secgéo P-T dos charnockitos (a). O quartzo encontra-se sempre em excesso.
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Fig. 45 (cont.) — Pseudo-secgédo P-T com isopletas composicionais de liquido magmatico (b) dos
charnockitos. Apresenta-se igualmente a evolugdo P-T que mais se adequa aos resultados e as

observacgoes.

Foi também realizada uma pseudo-secg¢ao T-X (H2O) para os charnockitos com o
intuito de revelar o caminho retrometamorfico destes a mais baixas temperaturas e
com incremento substancial de agua no sistema (Fig. 46), sendo que os resultados séo
concordantes no que diz respeito a passagem dos charnockitos a blastomilonitos. A
pseudo-seccdo sugere a possibilidade de se formar granada na paragénese
retrograda, tal como observado nos blastomilonitos de Padua (Fig. 30d), bem como a
evolugao para paragéneses retrometamoérficas com a exclusividade da associagéo
mineral biotite + feldspato potassico + plagioclase + moscovite com o decréscimo da
temperatura e o influxo de agua no sistema durante a retrogradagao, tal como
verificado para os blastomilonitos. O campo de estabilidade desta associagédo mineral
(T <530 °C, X(H20) = 0.05 — 0.5) permite apenas a formagao de cerca de 4 Wt% de
moscovite, estando de acordo com as observagbes petrograficas nas quais esse
mineral se encontra apenas como vestigial nos blastomilonitos.

De igual forma, foi realizada uma pseudo-secgao T-X (liquido magmatico) (Fig.
47) com o intuito de modelar a perda de liquido dos migmatitos através do caminho

retrometamorfico. Conclui-se efectivamente que para a maioria das amostras houve
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perda substancial de liquido magmatico, observado pela auséncia de moscovite,
enquanto para outros essa perda tera sido menor, apresentando na paragénese

retrégrada abundante moscovite e sillimanite, tal como referido na petrografia.

750
725
700 |
675 |
650 |
625 |

600 |

Temperatura (°C)

575
550

525

Ry o .Ahi mu ksp pl H20

500 . n L i i I L

0 01 0.2 0.3 04 | 0.5
x(H20)

Fig. 46 — Pseudo-secgdo T-X (H,O) para os charnockitos e evolugdo da paragénese destes
pressupondo substancial influxo retrégrado de agua durante o arrefecimento (P = 5 kbar). Como se
evidencia nesta pseudo-seccdo, a evolugdo retrometamorfica dos charnockitos a mais baixas
temperaturas (e com o incremento da actividade da agua) pressupde a formagédo de paragéneses
hidratadas e o desaparecimento das paragéneses anidras de mais alta temperatura, como observado
nos blastomilonitos.
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Fig. 47 — Pseudo-secgao T-X (Liquido magmatico) para os migmatitos a P = 5 kbar. De igual
forma, apresentam-se setas que representam o possivel trajecto composicional da paragénese
retrograda dos migmatitos nos casos em que ndo ha perda de liquido magmatico (abundante presenca
de moscovite), em que ha perda reduzida de liquido magmatico (quantidade reduzida de moscovite e
biotite) e em que ha perda significativa de liquido magmatico (auséncia de moscovite). Como constatado
na petrografia destas rochas a presenca de moscovite é reduzida, pressupondo-se abundante

segregacgao de liquido magmatico durante a evolugéo destas rochas.
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GEOoQUIMICA

Embora no passado tenham sido realizados varios trabalhos com o objectivo de
constranger a evolugdo geodindmica da Faixa Ribeira (Cordani, 1971; Heilbron &
Machado, 2003; Tassinari et al., 2006), permanecem ainda varias duvidas acerca das
transformagdes litoldgicas, petrolégicas e geoquimicas que os granulitos desta faixa
movel experimentaram durante o metamorfismo de alto grau Neoproterozdico. Desta
forma, usando argumentos geoquimicos, tentar-se-a descortinar a evolugao
geoquimica destas rochas, tendo principal interesse na geragdo de charnockitos
durante a Orogenia Brasiliana.

Foi realizada geoquimica de rocha total em 24 amostras representativas dos
diversos litétipos da area em estudo, nomeadamente 7 charnockitos, 6 diatexitos, 2
ortognaisses, 1 granito tardio, 1 aplito granatifero, 1 leucossoma de metatexito, 3
anfibolitos e 3 gabros. Como as rochas seleccionadas tinham que ser homogéneas
apenas um enderbito foi seleccionado. Este trabalho apresenta igualmente 8 amostras

de charnockitos (analises de elementos maiores) obtidas por Régo (1989).

a) Resultados da Geoquimica de Rocha Total

Os charnockitos (s. s.) presentes na area em estudo apresentam uma variagao de
SiO; entre 61 e 75%, estendendo-se no diagrama TAS entre quartzo-monzonitos e
granitos (Fig. 48a), sendo que a vasta maioria deles sdo granodioritos, podendo ser
descritos como charnoenderbitos, segundo Shelley (1993). Estes charnockitos sao
fracamente peraluminosos (Fig. 48b) e apresentam Sr/Rb = 1.7 a 4.25 e K/Rb = 96 a
170. Os ortognaisses, diatexitos, aplitos e o leucossoma do migmatito sédo igualmente
peraluminosos (Fig. 49a), representando globalmente no diagrama AFM (lrvine &
Baragar, 1971) uma sequéncia calco-alcalina, juntamente com os charnockitos,
enderbitos e o granito tardio (Fig. 49b). Os anfibolitos e os gabros s&o metaluminosos
e representam uma sequéncia toleitica. Os diatexitos apresentam Sr/Rb =1.0a 25 e
K/Rb = 64 a 163 e sao fundamentalmente granodioritos, incluindo também termos
dioriticos e graniticos.

Os diagramas de Harker (Fig. 50) revelam que os charnockitos apresentam
correlagdo negativa para o TiO,, Al,Os, Fe,Os', MgO, P,Os, Sr, Zr, Hf, Th, REE,
LREE/HREE, LREE e La/Lu, uma correlacdo positiva para o U e correlagao
negligenciavel para os LILE (NaO, K,0O, Ba, Rb) e CaO, MnO, Nb, Y e HREE.
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Fig. 48 — Diagrama TAS (a) e indice de aluminosidade de Maniar & Piccoli (1989) (b) para os

charnockitos estudados e os charnockitos analisados por Régo (1989). Os simbolos para os

diferentes litétipos sdo: ® - charnockitos; @ - charnockitos de Régo (1989); ¢ - enderbito; -

diatexitos; ® - ortognaisses; M - leucossomas de migmatitos; ¢ - aplito; > - granito tardio; » -
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Fig. 49 — indice de aluminosidade de Maniar & Piccoli (1989) (a) e diagrama AFM de Irvine &

Baragar (1971) (b) para charnockitos, diatexitos, ortognaisses, leucossoma de migmatito e aplito

granatifero. Os simbolos apresentam-se como na Fig. 48.
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Fig. 50 — Diagramas de Harker do TiO,, Al,Os, Fe,03', MgO, CaO, MnO, NaO, K,O, P,0s, Ba,

Rb, Sr para charnockitos, diatexitos e ortognaisses. Os simbolos apresentam-se como na Fig. 48.
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Fig. 50 (cont.) — Diagramas de Harker de Zr, Hf, Th, U, Nb, Y, REE;, LREE/HREE, La/Lu, LREE

e HREE para charnockitos, diatexitos e ortognaisses. Os simbolos apresentam-se como na Fig. 48.

Os diatexitos mostram diagramas de Harker muito semelhantes aos charnockitos

para os elementos atras referidos (Fig. 50). De facto, os diatexitos estdo quase sempre
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justapostos aos charnockitos, revelando uma proximidade genética, com as excepgdes
de: a) MnO, CaO0, Y e HREE, nos quais os diatexitos, ao contrario dos charnockitos,
apresentam correlagdo negativa, o que pode ser explicado pelo facto de alguns
charnockitos consumirem granada aquando da sua geragcao (Stahle et al., 1987)
enquanto os diatexitos retém a granada residual; e b) Sr e Th, que nos diatexitos n&o
apresentam correlagdo. Os diatexitos, de igual forma, n&o apresentam qualquer
correlacdo para os LILE, o que reforca a ideia de que estes elementos sao
extremamente moveis durante o metamorfismo granulitico (Fyfe, 1973). Os
ortognaisses encontram-se igualmente justapostos aos charnockitos e diatexitos nos
diagramas Harker.

A projeccao de elementos incompativeis como o Th-Hf, Th-La ou La-Hf (Fig. 51)
para charnockitos, diatexitos e ortognaisses suporta igualmente a ideia de que estes
litétipos sdo uma sequéncia cogenética, visto que apresentam de uma forma genérica

correlagdes positivas, especialmente evidente na projecgao La-Hf.
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Fig. 51 — Projecgéo de elementos incompativeis (La-Hf, Th-La e Th-Hf) para os charnockitos,

diatexitos e ortognaisses. Os simbolos apresentam-se como na Fig. 48.

Os charnockitos e os diatexitos apresentam igualmente padrdes de Terras Raras
(REE) semelhantes (Fig. 52a). Ambos os litétipos se encontram bastante fraccionados,
variando entre (La/Lu)y = 10 a 143 para os charnockitos e (La/Lu)y = 12 a 25 para os
diatexitos (normalizagéo condritica de Palme & O’Neill, 2003). O valor de La/Lu é
superior para os charnockitos, tal como seria esperado para rochas nas quais a
granada tera sido consumida. Os charnockitos apresentam uma grande variagao de
Eu, entre Eu/Eu* = 0.62 a 1.16, enquanto os diatexitos apresentam uma variagao
desde elevadas anomalias positivas de Eu (Eu/Eu* = 1.89) a anomalias negativas
(Eu/Eu* = 0.37).
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Outra caracteristica importante dos padrbes de terras raras € a proximidade
composicional entre charnockitos, ortognaisses, diatexitos e leucossomas de
metatexitos (Fig. 52b), que sugere que todos estes litdtipos tiveram uma origem

similar: fusdo parcial das rochas paragnaissicas.
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Fig. 52 — Padrées de Elementos da Terras Raras (REE) para charnockitos e diatexitos (a);
Padrées de REE para charnockito, diatexito, ortognaisse e leucossoma de migmatito (b). Os

simbolos apresentam-se como na Fig. 48.

Os veios apliticos granatiferos que cortam os charnockitos mostram um padrao
de REE com forte empobrecimento em MREE (Fig. 53a), sugestivo de que estes se
formaram por fusdo incongruente de anfibola em rochas granodioriticas (Sisson, 1994
— Fig. 53b). Esta caracteristica é considerada uma importante evidéncia geoquimica de
que a formagdo de charnockitos se processa, tal como observado na petrografia, via
reacgbes de fusdo incongruente de anfibola (neste caso) ou de biotite,
correspondendo os charnockitos aos residuos desidratados.

Os padroes de Terras Raras para as rochas maficas mostram conteudos de REE
e fraccionagcdo LREE/HREE muito variaveis. As rochas gabroicas apresentam baixos
conteudos de REE e anomalias positivas de Eu, indicando acumulagédo de plagioclase
(Fig. 54a). Os anfibolitos apresentam enriquecimento em LREE com (La/Lu)y =2 a 8
(em relagao ao condrito), similar a basaltos E-MORB (Fig. 54c), de ilhas oceéanicas
(Fig. 54d) ou continentais (Fig. 54b). Os padrées REE dos enderbitos s&o similares aos
dos anfibolitos enriquecidos em LREE, mas mostram valores de HREE mais baixos,

sugerindo o envolvimento de granada e anfibola na sua génese.
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Fig. 53 — Padroes de REE para o aplito granatifero e rochas relacionadas no campo (Pedreira

do ltereré) (a); Coeficientes de distribuicdo para REE e Y entre a hornblenda e diferentes liquidos

magmaticos, tal como obtido por Sisson (1994) (b). Os simbolos apresentam-se como na Fig. 48.
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Fig. 54 — Padrées de REE para as rochas maficas estudadas: a) normalizagdo para o Manto

Primitivo (Palme & O'Neil, 2003); b) normalizacdo para a Crosta Inferior (Rudnick & Fountain, 1995);

¢) normalizagdo para os MORB Tipo E (Niu et al., 2002); e normalizagdo para basaltos de ilhas

oceanicas (OIB) (Sun & McDonough, 1989). Os simbolos apresentam-se como na Fig. 48.
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Os charnockitos apresentam padrées multi-elementares (Fig. 55) muito
semelhantes entre si, 0 que é sugestivo de que o metamorfismo de alto grau tera
afectado estas rochas da mesma forma. Os charnockitos sdo globalmente
enriquecidos em LILE e empobrecidos em HREE quando comparados com os valores
da crosta inferior (Rudnick & Fountain, 1995 - Fig. 55b), o que de novo sugere a fusao

de granada aquando da sua formacéao.
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Fig. 55 — Padrdes multi-elementares para os charnockitos da area de estudo: normalizados
para o condrito (Palme & O'Neil, 2003) (a) e para a crosta inferior (Rudnick & Fountain, 1995) (b). Os

simbolos apresentam-se como na Fig. 48.

Os diagramas discriminantes revelam que os charnockitos, tal como os
ortognaisses e os diatexitos terdo sido granitdides de arco vulcanico (VAG) ou
granitéides pré-placa (Pearce et al., 1984; De La Roche, 1980 - Fig. 56). Esta aparente
contradicdo com os dados de campo, petrolégicos e outros dados geoquimicos é
provavelmente devida ao uso de diagramas discriminantes que utilizam elementos
quimicos que nao permaneceram imoveis durante o metamorfismo de alto grau. Estes
resultados, sugerem que o uso de diagramas discriminantes (sem qualquer outro
método complementar) para rochas que passaram por extensos periodos de
metamorfismo de alto grau deve ser feito com muita cautela, pois segundo Forster et
al. (1997) em ambientes colisionais ou de arco continental onde ha mistura de
componentes na formacédo dos magmas graniticos ou nos processos de diferenciagéo

que costumam formar tendéncias composicionais que atravessam os limites dos
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campos definidos pelos diagramas discriminantes, sdo frequentes os erros de

interpretacao.
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Fig. 56 — Diagramas discriminantes para os charnockitos, diatexitos e ortognaisses: Pearce et

al. (1984) (a); De La Roche (1980) (b). Os simbolos apresentam-se como na Fig. 48.

Os diagramas discriminantes para as rochas maficas (Fig. 57) sugerem que os
anfibolitos sdo basaltos intra-placa ou continentais, na sua maioria, de arco vulcanico
ou de ilha oceanica metamorfizados. As observacdes de campo séo consistentes com
a possibilidade destes anfibolitos se terem formado em ambiente continental (Heilbron
& Machado, 2003).
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Fig. 57 — Diagramas discriminantes para as rochas maficas estudadas: Pearce & Cann (1973)
(a, b); Nisbet & Pearce (1977) (c); Meschede (1986) (d). Na Fig. 57a as letras correspondem a: A —
basaltos intra-placa; B — basaltos de arco vulcanico; C — MORB. Na Fig. 57b as letras correspondem
a: A, B — toleitos de baixo potassio; B — basaltos dos fundos oceanicos; B, C — basaltos calco-
alcalinos; D — basaltos intra-placa. Na Fig. 57¢ os numeros correspondem a: 1 — centro de
afastamento; 2 — orogénicos; 3 — crista oceénica; 4 — ilha oceanica; 5 — continentais. Na Fig. 57d as
letras correspondem a: Al, All — basaltos alcalinos intra-placa; All, C — basaltos toleiticos intra-placa;
B — P-MORB; D — N-MORB; C, D — basaltos de arco vulcanico. Os simbolos apresentam-se como na
Fig. 48.

b) Principais Conclusdes da Geoquimica

A remobilizacdo dos LILE durante o metamorfismo granulitico tem sido
considerada como um dos principais processos que concorrem para a evolugao da
crosta inferior (Fyfe, 1973). A passagem da facies anfibolitica para a granulitica é
simultdnea com a fusdo incongruente de biotite e anfibola que liberta dgua para os
liguidos magmaticos ascendentes e desta forma empobrecem a crosta inferior em
LILE. No entanto, tém surgido observacgdes contraditérias sobre o comportamento dos
LILE aquando da formagédo dos charnockitos. Como ja referido neste trabalho, de
acordo com Subba Rao & Divakara Rao (1988), os charnockitos sao enriquecidos em
K e Rb e empobrecidos em Ba e Sr quando comparados com os seus protdlitos,
enquanto Newton (1992) afirma que ha ganho de Na e perda de Rb, e Dobmeier &
Raith (2000) sugerem ainda um enriquecimento global de LILE.

Apesar dos argumentos contraditérios apresentados, pode-se afirmar com algum
grau de certeza que a generalidade dos LILE n&o se comportaram como elementos

imoéveis durante o metamorfismo de alto grau, o que explica a auséncia de correlagdes
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nos diagramas Harker, enquanto os elementos iméveis retém a assinatura original do
protalito.

Os diagramas Harker dos elementos considerados iméveis, as projec¢des dos
elementos mais incompativeis e os padroes de Terras Raras sugerem que o0s
charnockitos, diatexitos e ortognaisses estdo relacionados a um mesmo protdlito,
formado pela fusdo parcial de migmatitos, enquanto os diagramas Harker dos LILE e
outros elementos moveis e os diagramas multi-elementares revelam que as rochas
hoje observadas sdo o resultado do subsequente metamorfismo que formou os
ortognaisses (a partir de granitdides pré-existentes) e os charnockitos por desidratagao
das rochas prévias via fusdo incongruente de biotite e anfibola.

Em suma, os novos dados sugerem que os charnockitos da regido de Sao Fidelis
tiveram, de facto, uma origem metamorfica (tal como observado no campo).
Formaram-se em condi¢des anidras de alto grau metamorfico a partir de um protdlito
igneo que se desenvolveu previamente a partir da fusao parcial de metassedimentos.
Os resultados agora apresentados indicam um processo de formagéo dos charnockitos
dividido em duas etapas: geragao dos protélitos igneos hidratados por fusao parcial
dos paragnaisses, seguido de metamorfismo de alto grau que transformou os
“granitoides” de tipo S (leucossomas e diatexitos) em ortognaisses e, a medida que o
metamorfismo e a desidratagdo, longa no tempo (ver capitulo da Termocronologia),

progredia, em charnockitos.
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GEOLOGIA ISOTOPICA

Esta dissertacdo apresenta novos dados isotopicos de U-Pb, Sm-Nd, Rb-Sr e K-
Ar obtidos em amostras de Rocha Total e de concentrados de minerais (zircao,
granada, biotite, plagioclase e feldspato potassico) nas rochas metamoérficas do sector
em estudo. Os novos dados geocronologicos, em conjugagcdo com Os previamente
obtidos, foram usados para discriminar idades modelo Sm-Nd, a idade do pico
metamoérfico granulitico, bem como as subsequentes taxas de arrefecimento deste

sector da zona central da Faixa Ribeira.

a) Idades Modelo Sm — Nd (Tpm)

Como os REE apresentam comportamentos geoquimicos similares e a razdo
Sm/Nd das rochas tende a nao ser fraccionada pela generalidade dos processos
geologicos crustais (Faure, 1977), as idades modelo Sm-Nd tém sido utilizadas para
inferir o momento em que os protdlitos das rochas em causa foram removidos de um
determinado reservatoério (DePaolo & Wasserburg, 1976). Neste trabalho usam-se as
idades modelo Tpm, referentes ao “Manto Empobrecido” (Depleted Mantle — DM;
DePaolo, 1980), pois consideram-se essas idades como representantes da idade em
que os protolitos destas rochas foram extraidos do manto superior.

No entanto, esta metodologia tem varias limitagdes no que diz respeito a
identificar periodos e taxas de crescimento de certos segmentos crustais (Allégre &
Ben Othman, 1980; De Paolo, 1981; Harris et al., 1996), como por exemplo a mistura
de sedimentos provenientes de varias fontes com idades modelo diferentes,
fornecendo uma idade modelo que é uma média ponderada das diferentes idades das
fontes dos sedimentos. Outra fonte de fraccionagao da razdo Sm-Nd e que modifica a
idade modelo obtida é o possivel reequilibrio isotopico do Nd em periodos de
metamorfismo de alto grau (T > 700 °C), pois foi demonstrado que a estas
temperaturas a difusdo dos REE tende a exceder a escala do grdo, provocando re-
homogeneizagao isotépica, especialmente se houver fluidos pervasivos no sistema
(Black & McCulloch, 1987).

Varios autores notaram igualmente que os valores *’Sm/"*Nd de gnaisses na
facies anfibolitica eram semelhantes aos valores da crosta média, enquanto os da
facies granulitica apresentavam uma razdo '*’Sm/"*Nd menor (Burton & O’Nions,
1990; Harris et al.,, 1994). Assim, a alteragdo desta razdo implicara (ao longo do

tempo) modificacdes na razdo '**Nd/'**Nd, gerando grandes incertezas nas idades
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modelo calculadas, a ndo ser que se corrija a fraccionagdo de Sm/Nd. A correcgéo
normalmente aplicada implica a utilizagdo do valor "*’Sm/'**Nd medido até a idade do
metamorfismo, neste caso Brasiliano, sendo depois assumido o valor "*'Sm/'**Nd da
crosta média (Ben Othman et al., 1984).

Foram obtidos valores isotopicos de Sm-Nd em 12 amostras de rocha total. Como
existe a possibilidade de o metamorfismo granulitico Brasiliano ter fraccionado a razéo
Sm/Nd, os dados isotopicos foram corrigidos com o propdésito de minimizar a possivel
re-homogeneizagao isotépica de Nd durante a Orogenia Brasiliana. Assim, as idades
modelo foram corrigidas usando a razdo "*’Sm/"*Nd medida para a evolucéo isotopica
até ha 565 Ma (idade média calculada para o metamorfismo granulitico deste sector da
Faixa Ribeira — ver capitulo seguinte) e depois assumindo uma razdo "*’Sm/'*Nd de ~
0.11 (valor tipico para a crosta média — Taylor & McLennan, 1985) para a intersecgao
entre as rochas estudadas e a curva de evolugdo do manto empobrecido.

Os valores obtidos para as idades modelo Sm-Nd variam entre 2.0 e 1.5 Ga,
sugerindo que eventos paleo e mesoproterozdicos, como os observados noutras
partes da Plataforma Sul-Americana (Ventuari — Tapajos (Orogenia Transamazdnica),
Rio Negro — Juruena e Ronddénia — San Ignacio, do Craton Amazénico; Tassinari et al.,
2000b), tenham sido os periodos principais de geragéo crustal para os protélitos das
rochas da Faixa Ribeira (Tab. 8). Da mesma forma, a convergéncia entre diferentes
litétipos, como por exemplo varios charnockitos, aplitos e um migmatito, com idades
modelo entre 1.47 e 1.51 Ga (Evento Ronddnia — San Ignacio) sugere, tal como os
dados de geoquimica de rocha total, a proximidade genética entre os diferentes tipos
de rocha.

Tal como referido anteriormente, € possivel que os protdlitos destas rochas (de
origem metassedimentar) sejam provenientes de fontes com idades transamazonicas
(2.0 Ga) e tenham sofrido reequilibrio parcial durante o metamorfismo brasiliano ou
que estes valores de Tpy possam reflectir a mistura de sedimentos de fontes com
idades modelo diferentes. No entanto, independentemente destes constrangimentos
verifica-se que os resultados evidenciam a existéncia de, pelo menos, uma fonte
Transamazonica (Ciclo Eburneano), o que faz com que as rochas do Craton de Séao
Francisco sejam os principais candidatos para os seus protdlitos, nomeadamente a
margem do Craton de Sao Francisco que frequentemente tem fornecido idades

transamazonicas (Brueckner et al., 2000).
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Rocha Amostra| Tpy (Ga) Eventos de Cratonizacao
JC20 2.02 Ventuari - Tapajos
ch kit JC36C 1.57 Rio Negro - Juruena
arnockitos | ycasa | 1.48 Rondonia - San Ignécio
JC24A 1.47 Rondénia - San Ignacio
Charnockito* JC24E 1.53 Rondénia - San Ignacio
. JC24B 1.51 Rondodnia - San Ignacio
Aplitos . .
JC24G 1.51 Rondodnia - San Ignacio
JC27 1.60 Rio Negro - Juruena
JC12 1.60 Rio Negro - Juruena
Migmatitos . .
JC35A 1.48 Rondénia - San Ignacio
JC26B 1.65 Rio Negro - Juruena
Blastomilonito | JC28B 1.90 Ventuari - Tapajos

Tab. 8 — Idades Modelo Sm-Nd para as rochas estudadas, bem como os respectivos eventos de

cratonizacao presentes na plataforma sul-americana, tal como considerado por Tassinari et al. (2000b).

Embora o estudo U-Pb SHRIMP realizado nesta dissertacido tenha explorado
significativamente a possibilidade de reconhecer zircbes referentes a orogenias mais
antigas que a Brasiliana (nomeadamente através da obtengdo de analises em varios
nucleos de zircdo), ndo foram encontradas evidéncias de zircbes detriticos mais
antigos (ver capitulo seguinte da geocronologia U-Pb). No entanto, varios autores tém
recentemente apresentado dados U-Pb SHRIMP e LA-ICP-MS de nucleos de zircdes
detriticos de areas vizinhas, sugerindo, para além das idades brasilianas, a existéncia
de idades arcaicas e transamazonicas. Os resultados de Schmitt et al. (2004) para os
paragnaisses do Terreno Cabo Frio, bem como os resultados de Valladares et al.
(2008) para a cobertura metassedimentar (granulitos e anfibolitos) na zona Central da
Faixa Ribeira produzem predominantemente idades 2.0 e 2.6 Ga, excepto para o
Terreno Oriental (que engloba a &rea desta dissertacdo) que apresenta
maioritariamente valores neo a mesoproterozéicos, com as idades paleoproterozoicas
subordinadas. Campanha et al. (2008, in press) obtiveram zircdes herdados do Arcaico
(2.7 Ga), Paleoproterozdico (2.1 Ga) e Mesoproterozdéico (1.5 — 1.8 Ga) em
metassedimentos conglomeraticos e brechdides da zona sul da Faixa Ribeira,
enquanto Noce et al. (2008, in press), estudando os granulitos da zona norte da Faixa
Ribeira, obtiveram idades de nucleos de zircobescom 1.9a 2.1 Ga, 2.6 Gae ~ 3.1 - 3.2
Ga. Estes resultados revelam uma variagao significativa nas idades de formagéao dos
nucleos de zircdo, que se distribuem desde o Arcaico ao Neoproterozodico, consoante

as areas abordadas. No entanto, estes resultados sao genericamente concordantes
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com os valores de Tpy agora obtidos para a area em estudo que apresentam idades
maioritariamente mesoproterozodicas e paleoproterozdicas, estando, tal como no
trabalho de Valladares et al. (2008), ausentes idades arcaicas. Os resultados de Tpwm
de Brueckner et al. (2000) vao igualmente de encontro a estes, pois nesse trabalho a
area abordada por esta dissertacdo apresenta exclusivamente idades modelo meso e
paleoproterozdicas.

A convergéncia entre os resultados obtidos pelas idades modelo Sm-Nd e os
resultados U-Pb em zircbes herdados para as idades transamazonicas e
mesoproterozoéicas sugere que estas rochas fizeram parte de um segmento crustal
diferenciado do manto nesse periodo (2.0 a 1.5 Ga), enquanto as idades Brasilianas
obtidas pelos zircbes, mas ausentes nas idades modelo, implicam retrabalhamento de
sedimentos e possivelmente do soco (noutros sectores da Faixa Ribeira) e re-
homogeneizagdo isotopica das idades mais antigas, sem geracao significativa de
crosta juvenil, contrariando os modelos geodindmicos poli-orogénicos apresentados
por Campos Neto & Figueiredo (1995), Heilbron & Machado (2003) e Schmitt et al.
(2004). A disperséao significativa dos resultados de U-Pb em zircées herdados desde
idades paleoproterozoicas a neoproterozdicas sugere ainda que algumas idades mais
jovens obtidas nos zircées herdados poderdo ser o resultado de re-homogeneizagéo
isotopica provocada pela orogenia Brasiliana, como verificado pela abundante
existéncia de zircdes discordantes com perda de Pb significativa (Machado et al.,
1996; Schmitt et al.,, 2004; Noce et al.,, 2008, in press), tornando algo dubia a
existéncia de uma fonte mesoproterozoica, como sugerido por Valladares et al. (2008).

b) eng' € 57 Sr/%®Sr;

A notagdo &g fornece uma comparacgdo entre os valores *Nd/"**Nd de uma
rocha e o valor do reservatério condritico uniforme (CHUR) a data de formag&o dessa
rocha ou de outro evento (DePaolo & Wasserburg, 1976), sendo que no caso de
terrenos que suportaram eventos metamorficos capazes de fraccionar a razdo Sm/Nd,
a idade escolhida para eng n3o deve exceder a idade do Ultimo evento metamdrfico
(Harris et al., 1996); ¥ Sr/®Sr; representa a razao ' Sr/*°Sr da rocha estudada a data
desejada (neste caso a mesma idade escolhida para eng'), desde que a rocha néo
tenha sofrido eventos metamorficos posteriores capazes de modificar a razdo Rb/Sr da

rocha. Estas notacbes tém sido utilizadas conjuntamente para definir proveniéncias
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isotopicas no que diz respeito a tipos de reservatérios mantélicos (Zindler & Hart,
1986), sendo a sua utilizagdo para terrenos polimetamaérficos mais complexa.

Os valores de &g € %'Sr/®°Sr; foram calculados para i = 565 Ma (idade média do
pico metamorfico calculada neste trabalho), exceptuando a amostra JC24E que tera
sido profusamente deformada durante o periodo de exumacao ha aproximadamente
490 Ma (idade Sm-Nd). Ao calcular-se o valor da razéo ' Sr/*®Sr; para 565 Ma, obtém-
se 0.680085, que nao possui significado geoldgico, enquanto o céalculo para 490 Ma,
revela um valor compativel com os demais charnockitos da area em estudo. Os

resultados apresentam-se na Tab. 9 e Fig. 58.

Rocha Amostra eNd® eNd®®  |¥"Sr/®Srses
JC20 -17.3 -13.4 0.727213
JC36C -12.1 -6.9 0.710243
Charnockitos
JC45A -11.3 -5.7 0.710232
JC24A -10.6 -5.5 0.709168
JC24E (565) -6.9 -6.3 0.680085
Charnockito* |JC24E (490) -6.9 -6.4 0.708114
JC24E (450) -6.9 -6.4 0.721293
JC24B -11.2 -6.1 -
Aplitos
JC24G -11.9 -6.1 0.707053
Granito Tardio JC24C - - 0.706371
Blastomilonito JC28B -18.4 -11.8 -
JC27 -10.1 -7.4 0.711212
JC12 -4.4 -7.3 0.717267
Migmatitos
JC35A -9.6 -5.6 0.709968
JC26B -12.9 -8.0 0.716733
Anfibolito JC46 - - 0.708804

Tab. 9 — Resultados de eyg*®° e ®’Sr/**Srses para as rochas da area em estudo e do charnockito*

JC24E em que foram escolhidos os valores exg*® e ®'Sr/*°Srgp.

Os resultados obtidos apresentam uma tendéncia linear desde eye>®® = -5.5 e
87Sr/%Srse5 = 0.707 até eng®® = -13.4 e ¥'Sr/*®Srse5 = 0.727, representando uma larga
variagao isotdpica (Fig. 58).

De uma forma genérica, & excepcdo do enderbito JC20 (eng™>> = -13.4 e
8Sr/%®Srsgs = 0.727) e do blastomilonito JC28B (eng™®° = -11.8) (profusamente

deformado) que apresentam eng>®

claramente dispares dos demais, os granulitos
estudados apresentam 9 amostras (charnockitos, aplitos e migmatitos) com eng

semelhante (-5.5 a -8.0), e o agrupamento de 7 amostras com valores isotdpicos de
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eng O entre -5.5 e -7.4 e ¥ Sr/*®Srsg5 entre 0.707 a 0.711, revelando-se, do ponto de
vista isotdpico, relativamente homogéneos e radiogénicos, independentemente dos
litétipos serem charnockitos, aplitos, diatexitos ou metatexitos, reforcando a ideia de
que estas rochas terdo evoluido de um protdlito crustal comum anterior a 565 Ma, ou
seja, que charnockitos e aplitos tenham derivado, como sugerido pela geoquimica
elementar e pelas idades modelo concordantes, dos migmatitos por processos de
fusdo parcial de crosta continental preexistente e subsequente metamorfismo
granulitico.

Os metatexitos JC12 (eng > = -7.3 e %Sr/®Srse5 = 0.717) e JC26B (eng>®° = -8.0 €
87Sr/%Srses = 0.717) apresentam igualmente valores de eng™°° similares aos demais
granulitos, mas valores de 8Sr/%Srses mais elevados, o que se podera dever a
fendmenos locais de fraccionacao isotépica causada pelo processo de fusao parcial ou

do metamorfismo/deformacao que retrogradou estas rochas.

-5.00 1 @ Charnockitos
°e
°
ﬁ'c / ° *
*
5 * Aplitos
490 Ma
-10.00 +
& Migmatitos
°
(87erBGSrCHUR)565
-15.00 T T T T T
0.700 0.705 0.710 0.715 0.720 0.725 0.730
C7Sr*Sr)ses

Fig. 58 - 8'Sr/®Srses vs. ena>° para as rochas estudadas. Encontra-se indicada a amostra JC24E
cujos valores de ¥Sr/*Sr, e eyg foram calculados para 490 Ma, altura em que este charnockito tera sido

profusamente deformado e recristalizado.
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GEOCRONOLOGIA E TERMOCRONOLOGIA

Dados provenientes de petrologia experimental e modelagdo térmica tém
revelado que os varios sistemas isotépicos (U-Pb, Sm-Nd, Rb-Sr, etc.) apresentam
temperaturas de fecho isotopico distintas para os diferentes minerais analisados em
cada um dos sistemas isotopicos. Os trabalhos de diferentes autores concluem que os
zircoes, devido a sua baixa difusividade isotépica, fecham o sistema U-Pb a
temperaturas elevadas, muito proximas do pico metamorfico (T = 750 °C),
exceptuando se sao metamicticos (Heaman & Parrish, 1991; Cherniak et al., 1997). De
igual forma, as temperaturas de fecho utilizadas neste trabalho sdo: 650 °C (Sm na
granada — Mezger et al., 1992), 500 °C (Rb na plagioclase e feldspato potassico —
Lovera et al., 1997), 350 °C (Rb na biotite — Harrison & MacDougall, 1980) e 250 °C (Ar
na biotite — Onstott et al., 1989). Assim, para os sistemas isotopicos Sm-Nd e Rb-Sr,
foram utilizadas isécronas mineral — rocha, que, aliadas as idades U-Pb em zircdo e K-
Ar em biotite, permitem discriminar a evolucdo térmica de cada amostra. Espera-se,
desta forma, que, obtendo as diversas idades mineral - rocha em diferentes sistemas
isotopicos para a mesma amostra, seja possivel inferir acerca da evolugdo da
temperatura de cada rocha ao longo do tempo, reflectindo a historia térmica do
metamorfismo e, de uma forma genérica, as suas taxas de exumagdo com

consequentes implicagdes na evolugao geodinamica das rochas estudadas.

a) Datagao do Pico Metamoérfico (U-Pb em zircoes)

Uma melhor compreensdo do estudo realizado neste trabalho referente ao
sistema U-Pb pode ser encontrada nos anexos B.1 e B.6, onde se explica
detalhadamente todos os processos e técnicas referentes a estas datagdes, desde a
preparagao da amostra até a obtencéo do resultado final. As datagdes que se seguem,
realizadas através de SHRIMP (Sensitive High Resolution lon Microprobe) e TIMS

(Thermo lonization Mass Spectrometer), sdo sempre apresentadas com o erro 20.
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Charnockitos e rochas associadas:
Foram datados os charnockitos JC24A, JC36C e JC45A, bem como as rochas
associadas JC24B (aplito), JC24C (granito tardio) e JC24D (ortognaisse), cujos

resultados e descrigdes dos cristais de zircao analisados se apresentam de seguida.

JC24A: os zircdes deste charnockito sdo transparentes, com uma coloracéo
acastanhada e apresentam duas tipologias principais, dividindo-se em zircdes finos e
alongados (4:1 a 5:1) e zircoes ovais (1.5:1 a 2:1) (como é possivel observar na Fig. 59
que apresenta imagens de catodoluminescéncia) com dimensdes maximas
(comprimento) a variar entre 50 a 250 pym. Apresentam-se, de uma forma geral,
prismaticos, com as terminagdes ligeiramente arredondadas, sem fracturas e com
poucas inclusdes. A catodoluminescéncia revela a presenca de zonamentos
oscilatorios, bem como sobre-crescimentos metamoérficos e luminescéncias
contrastantes, desde muito brilhantes (baixo U) a escuros (alto U). Foram datados 6
zircbes (7 analises) de ambas as populagdes, bordos e nucleos, zonamentos e sobre-
crescimentos metamoérficos e areas com luminescéncias contrastantes, obtendo-se
uma razdo 2?Th/?®U a variar desde 0.40 a 0.72, tendo os nlcleos e o zircdo 6.1
(ambos sem zonamentos) apresentado os valores mais elevados (0.58-0.72). No
entanto, obteve-se sempre idades concordantes e sem variagdes significativas da
razao 2**U/?°°Pb (10.4 — 11.1), sendo o valor médio da idade U-Pb concérdia 572 + 13

Ma e o valor médio das idades 2%8U/?°°Pb = 575 + 15 Ma.
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Fig. 59 — Catodoluminescéncia e resultados das idades concérdia (projectadas num diagrama
Tera-Wasserburg) e idades 2*U/*°°Pb no charnockito JC24A.

JC24B: os zircdes deste aplito sao transparentes, com uma coloragéo
acinzentada a acastanhada e apresentam duas populagdes principais, dividindo-se em
zircoes finos e alongados (4:1 a 5:1) e zircdes tabulares (1.5:1 a 3:1) (como é possivel
observar na Fig. 60 que apresenta a catodoluminescéncia da amostra) com dimensodes
maximas (comprimento) a variar entre 100 a 400 ym. Apresentam-se, de uma forma
geral, prismaticos a euédricos com as terminagdes ligeiramente arredondadas,
ocasionalmente com fracturas e sem inclusbes. A catodoluminescéncia revela, tal
como na amostra anterior a presenca de zonamentos oscilatérios e de sobre-
crescimentos, sendo que os zircdes tém sempre luminescéncia muito baixa. Foram
datados 9 cristais de zircao (9 analises) de ambas as populagdes, com preferéncia
para os bordos um pouco mais luminescentes, obtendo-se 3 zircées discordantes com

clara perda de chumbo (idades 2*2U/?°Pb = 313.8 a 422.9 Ma) e uma aglomeragao dos
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outros seis zircbes (com concordéncias contrastantes: 87.9 a 111.2%) em redor da
idade concérdia de 567 + 14 Ma, sendo o valor médio das idades 2*®U/*®Pb ¢ 561 + 17
Ma. A razdo #*?Th/?®U varia significativamente desde 0.04 a 0.13 para os zircdes
discordantes e desde 0.24 a 0.37 para os zircbes concordantes. Estes valores sao

indiferentes a tipologia dos zircdes ou local analisado no interior do zircao.
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Fig. 60 — Catodoluminescéncia e resultados das idades concérdia (projectadas num diagrama

Tera-Wasserburg) e idades 2**U/*°°Pb do aplito JC24B. Os zircdes 3.1, 5.1 e 7.1 nao foram considerados

238, 206
u/

para efeitos do calculo da idade da rocha, visto que apresentam idades Pb pouco plausiveis, com

evidente perda de Pb.

JC24C: os zircdes deste granito tardio sdo transparentes, incolores e apresentam
duas populagdes principais, dividindo-se em zircdes finos e alongados (4:1 a 7:1) e

zircoes ovais (1.5:1 a 2:1) (Fig. 61) com dimensdes maximas (comprimento) a variar
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entre 100 e 300 um. Apresentam-se, de uma forma geral, euédricos com os bordos
muito bem preservados, sem fracturas, com algumas inclusées de dimensdes
reduzidas (até 10 um). A catodoluminescéncia ndo apresenta zonamentos ou sobre-
crescimentos, tendo os zircbes uma grande homogeneidade na luminescéncia muito
brilhante. Foram datados 7 zircbes (7 analises) de ambas as populagbes, bordos e
nucleos, e zonas de Iluminescéncia algo contrastante (maioria em areas de
luminescéncia muito forte e 2 analises em areas com luminescéncia um pouco mais
baixa), obtendo-se uma razao ***Th/?*®U muito elevada e contrastante a variar entre
0.56 a 2.54, ndo estando dependente da tipologia ou local da analise. Os resultados
238/2%ph apresentam pouca variacdo entre 12.3 e 13.0, sendo todos os zircdes
concordantes, com uma idade média concérdia de 493 + 14 Ma e o valor médio das
idades 2*°U/*°Pb = 491 + 14 Ma, confirmando a sua idade mais jovem, tal como

observado em afloramento.
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Fig. 61 — Catodoluminescéncia e resultados das idades concérdia (projectadas num diagrama
Tera-Wasserburg) e idades 2**U/*°°Pb do granito tardio JC24C.

JC24D: os zircbes deste ortognaisse sao transparentes com uma coloragao

acastanhada e apresentam duas populagdes principais, dividindo-se em zircdes
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prismaticos tabulares (3:1 a 4:1) e zircbes ovais (1.5:1 a 2:1) (como €& possivel
observar na Fig. 62 que apresenta a catodoluminescéncia da amostra) com dimensdes
maximas (comprimento) a variar entre 80 a 300 um. Apresentam-se, de uma forma
geral, prismaticos com as terminagdes ligeiramente arredondadas, sem fracturas e
com poucas ou nenhumas inclusées. A catodoluminescéncia apresenta zircbes com
zonamento oscilatério ou sem zonamento, com sobre-crescimentos metamorficos e
com luminescéncias contrastantes, desde brilhantes a escuros. Foram datados 7
zircoes (9 analises) de ambas as populagdes, bordos, nucleos e zonas intermédias,
zonas com luminescéncias contrastantes, areas de zonamento oscilatorio e sobre-
crescimentos, obtendo-se uma razao 2*Th/?*®U com uma variagdo significativa desde
0.27 a 0.72, mas sem correlagdo com a posicdo da analise. De facto, obteve-se
sempre idades concordantes (93 a 109%) e sem variagdes significativas da razao
238/2%ph (10.4 — 11.5) e da idade 2*®U/*®Pb, sendo o valor médio para a idade
concérdia 566 = 12 Ma e o valor médio das idades ***U/*°°Pb = 560 + 13 Ma.
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Fig. 62 — Catodoluminescéncia e resultados das idades concérdia (projectadas num diagrama
Tera-Wasserburg) e idades ***U/*°°Pb do ortognaisse JC24D.

128



JC36C: os zircdes deste charnockito sao transparentes, incolores e apresentam
duas populagdes principais, dividindo-se em zircdes tabulares (3:1 a 4:1) e zircoes
ovais (1.5:1 a 2:1) (como é possivel observar na Fig. 63 que apresenta a
catodoluminescéncia da amostra) com dimensbes maximas (comprimento) a variar
entre 100 a 400 um. Apresentam-se, de uma forma geral com as terminagdes
arredondadas, algo fracturados e com algumas inclusdes. A catodoluminescéncia
revela a existéncia de zonamentos oscilatorios e de sobre-crescimentos, bem como de
luminescéncias contrastantes, mas preferencialmente luminescéncia baixa. Foram
datados 5 zircdes (6 analises) de ambas as populagdes, bordos, nucleos e zonas
intermédias e com luminescéncias contrastantes, obtendo-se uma razao #*?Th/%%U
muito heterogénea desde 0.21 a 0.65, indiferentemente do local onde foi analisado o
zircdo. As razdes 2®U/*%Pb sdo relativamente pouco contrastantes (10.1 — 13.5),
sendo que os zircdes sao normalmente pouco concordantes (44 a 124%), com idades
238/2%°pp g variar desde 458 + 10 a 608 + 15 Ma, ndo definindo um agrupamento de
idades especifico per si. No entanto, o uso do diagrama concérdia (Fig. 63) sugere,
embora com um grau elevado de incerteza, a existéncia de dois grupos de idades que
se podem dividir como um agrupamento de idades **®U/*®°Pb desde 608 + 15 a 554 +
13 Ma (para os 3 zircdes mais antigos) e outro com idades 2**U/2°°Pb desde 526 + 12 a
458 + 10 Ma (para os 3 zircbes mais recentes). Os 2 zircdes com maior concordancia
(105%) apresentam as idades 554 + 13 Ma, valor relativamente proximo dos
resultados meédios das restantes rochas, e 507 + 13 Ma, valor muito proximo do
resultado do granito tardio JC24C. Esta divisdo de idades é igualmente observada de
uma forma genérica no cristal de zircdo que apresenta uma idade 2**U/*®°Pb na zona
intermédia de 608 + 15 Ma (analise 3.1) e uma idade ?**U/?°Pb no bordo de 526 + 12
Ma (analise 2.1). Curiosamente, a Unica datagao realizada num nucleo de zircao revela
a idade %*8U/?°°Pb mais recente, demonstrando a elevada variabilidade desta amostra
e uma provavel longa manutengdo de condigbes propicias para a cristalizagdo de
zircdo, mesmo a temperaturas mais baixas. No entanto, a presenca das sucessivas
idades concordantes destes zircdes podem igualmente ser o resultado de continua
perda de Pb (ao longo da concodrdia) numa rocha que passou por taxas de
arrefecimento muito baixas, tal como observado por Ashwal et al. (1999) e sugerido no

capitulo seguinte.
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Fig. 63 — Catodoluminescéncia e datagdes 238/2%°pp com dispersao de idades **U/*°*°Pb desde

608 + 15 a 458 + 10 Ma para o charnockito JC36C. O diagrama concérdia apresenta igualmente a

dispersdo de idades, embora sugerindo a existéncia de dois grupos de idade dos zircbes que se

poderdo agrupar como presente nos diagramas seguintes (581 + 70 Ma e 492 + 91 Ma). Os elevados

erros associados a estas médias de idades ndo permitem considerar estes resultados como fidedignos.
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JC45A: os zircdes deste charnockito sdo transparentes, com uma coloragao
acastanhada e apresentam duas populagdes principais, dividindo-se em zircdes
tabulares a alongados (3:1 a 6:1) e zircbes ovais (1.5:1 a 2:1) (como é possivel
observar na Fig. 64 que apresenta a observacdo microscopica das fraccoes
analisadas) com dimensdes maximas (comprimento) a variar entre 50 a 200 pm.
Apresentam-se, de uma forma geral, prismaticos com os bordos arredondados, com
algumas fracturas e poucas inclusdes. Foram datadas 6 fracgdes de zircao de ambas
as populagdes (62 zircdes), pelo método U-Pb (TIMS), com pesos desde 23 a 35 g,
obtendo-se uma variagdo significativa da razdao ?°’Pb/”%Pb (0.059 a 0.067) que é
explicada pela existéncia da fracgdo 3115 que apresenta uma razdo 2°’Pb/?*®Pb muito
mais elevada que as demais fraccdes (*°’Pb/?°°Pb = 0.0589 — 0.0595), uma razao
238/2%pPp (9.91) contrastante das restantes (10.63 a 10.93) e idade **®*U/?®°Pb mais
antiga (615 £ 3 Ma) em comparagcao com as outras fracgoes (564 + 3 a 580 £ 3 Ma).
N&o foram detectadas diferengcas significativas nos resultados dependentes da
tipologia das fracgdes. Assim, para o calculo da idade média foram consideradas as
fraccoes 3114, 3116, 3118, 3148 e 3149, obtendo-se um valor médio das idades
238/2%pp = 570.5 + 7.1 Ma, inferindo-se que a fraccdo 3115, mais antiga, devera

representar heranca crustal.
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Fig. 64 — Observacao a lupa, diagrama Tera-Wasserburg das datagdes e resultados das idades
28Y/2%Pb do charnockito JC45A. As fraccbes consideradas para o calculo da idade 2*%U/%%°Pb

encontram-se a direita.

Uma amostra de migmatito da Unidade Angelim (diatexito) foi igualmente objecto
de analise geocronoldgica pelo método U-Pb (TIMS), sendo que as observacgdes
realizadas nos zircbes desta amostra, bem como os resultados, séo apresentados de
seguida.

JC27: os zircbes deste diatexito sao transparentes e incolores a acastanhados e
apresentam duas populacdes principais, dividindo-se em zircbes finos e muito
alongados (5:1 a 8:1) e zircdes ovais (2:1 a 3:1) (como € possivel observar na Fig. 65
que apresenta a observagao microscopica das fracgbes analisadas) com dimensdes

maximas (comprimento) a variar entre 50 a 300 ym. Apresentam-se, de uma forma
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geral, prismaticos com as terminagbes arredondadas, pouco fracturados e com
algumas inclusdes. Foram datadas 7 frac¢des de zircdo de ambas as populagdes (77
zircoes), com pesos desde 26 a 36 ug, obtendo-se uma variagdo muito reduzida da
razdo 2°’Pb/?*®Pb (0.0587 a 0.0607), com o valor mais elevado a pertencer a fracgéo
muito discordante 3113 que apresenta igualmente uma razao #*®U/?°°Pb (10.70) mais
baixa que as demais (11.00 a 11.30) e idade #*®U/*°°Pb mais antiga (575.3 + 5.3 Ma)
em comparagdo com as outras fracgdes (547.4 £ 8.7 a 561 + 5 Ma). No entanto, as
fracgdes 3111 e 3146 revelam um afastamento significativo da concérdia, sugestivo de
perda tardia de Pb, ndo tendo sido usadas para o calculo da idade. As fracg¢des
remanescentes (3109, 3110, 3112 e 3147) foram usadas para o calculo médio da
idade 2®U/*%°Pb = 555.5 + 8.3 Ma.
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Fig. 65 — Observacao a lupa, diagrama Tera-Wasserburg das datagdes e resultados das idades
28/2%pPb do diatexito JC27. As fraccdes consideradas para o calculo da idade 2*U/?°°Pb encontram-se

a direita.
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Uma amostra de anfibolito que ocorre na regido de Trés Rios (JC47A), também
foi datada pelo método U-Pb (SHRIMP) em cristais de zircdo. Estes cristais sdo
transparentes, incolores e apresentam sinais claros de retrabalhamento,
apresentando-se muito arredondados (1:1 a 2:1) ou um pouco mais alongados (3:1),
bastante fracturados e com abundante nucleac&o de zircées ou inclusées mais antigas
(Fig. 66). As dimensdes maximas variam entre 50 a 250 ym. Os zircdes raramente
apresentam zonamentos, mas tém abundantes sobre-crescimentos e luminescéncias
contrastantes, mas maioritariamente pouco luminescentes. Foram datados 8 zircdes (8
analises) com preferéncia para os bordos, mas também na zona intermédia e um
nucleo e com luminescéncias contrastantes, tendo-se verificado uma variacédo da
razao 23Th/?*U desde 0.13 a 0.38, independentemente do local onde foi analisado o
zircdo. A razao 2**U/?°°Pb varia pouco, desde 8.99 a 10.36, embora seja possivel
discriminar a existéncia de valores mais baixos (8.99 a 9.24) e consequentemente
mais antigos em 3 zircdes (idades 2**U/*°°Pb desde 661 + 16 a 684 + 17 Ma),
contrastantes com os 5 zircdes mais recentes (idades 2**U/?%Pb entre 591 + 17 a 623
+ 14 Ma). Os zircbes mais antigos apresentam uma idade concérdia média de 668 +
18 Ma e uma média de idades ?**U/**°Pb de 669 + 19 Ma, enquanto o conjunto de 5
zircbes mais recentes e bastante concordantes (90 a 117%) define uma idade

concordia de 612 + 13 Ma e o valor médio das idades 2%3U/?°Pb é 610 + 13 Ma.
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Fig. 66 — Catodoluminescéncia e resultados das idades concoérdia (projectadas num diagrama

Tera-Wasserburg) e idades 2*U/*%

612 £ 13 Ma (idades concoérdia).

Pb para os dois grupos etarios do anfibolito JC47A: 668 + 18 Ma e

Em suma, as idades obtidas pelo método U-Pb, tanto por SHRIMP como por
TIMS, em zircbes provenientes dos charnockitos e aplito, granito tardio e ortognaisse

associados, bem como do diatexito e anfibolito, apresentam uma variacdo de idades
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de 669 * 19.0 Ma para o anfibolito JC47A a 493 + 14.0 Ma para o granito tardio
JC24C.

As idades mais antigas obtidas nos zircdes dos anfibolitos (612 + 13 Ma e 669 +
19 Ma) sugerem a existéncia de fendmenos mais precoces relativamente ao pico
metamorfico. Sugere-se, a partir dos resultados obtidos pela geoquimica, que os
protélitos destas rochas se tenham formado em ambiente continental ha
aproximadamente 670 Ma, tendo sido posteriormente metamorfizados durante o inicio
do processo colisional mais a sul da area principal de estudo (~ 610 — 630 Ma),
(Cunningham et al., 1998; Janasi et al.,, 2001; Hackspacher et al., 2001). A forma
arredondada dos zircbes dever-se-a, principalmente, a actuacao posterior do CAPP
que tera retrabalhado significativamente estas rochas.

As analises U-Pb dos charnockitos JC24A e JC45A e do aplito JC24B e do
ortognaisse JC24D, associados a estes, realizadas tanto nos nucleos como nos bordos
de crescimento dos respectivos zircdes, forneceram idades 2**U/2°°Pb no intervalo 560
+ 13 Ma a 575 £ 15 Ma, idades idénticas se considerado o erro analitico associado.

O diatexito JC27 forneceu uma idade média de 555.5 + 8.3 Ma, considerada
equivalente a idade **®U/?°°Pb concordante (560 + 11 Ma) de um cristal de zircdo dos
metatexitos (BUZ-79) da area em estudo retirado do trabalho de Schmitt et al. (2004).

Desta forma, considerando todas as idades #*®U/?®°Pb das amostras analisadas
globalmente consideradas equivalentes, pode-se estimar que as condi¢gbes de pico
metamorfico regional foram obtidas ha aproximadamente 564 + 4.3 Ma (média
ponderada das idades 2*®U/?°°Pb). Tal como observado anteriormente, a idade da
instalagdo dos veios apliticos granatiferos JC24B (561 + 17 Ma) nos charnockitos
macigos € contemporanea ao pico metamorfico (tal como sugerido pelos dados da
geoquimica de rocha total). De igual forma, os resultados geocronolégicos obtidos nos
nucleos oscilatérios e nos bordos de sobre-crescimento metamérfico das amostras
analisadas, podem ser considerados, de uma forma genérica, de idade equivalente,
fornecendo uma nova evidéncia para a evolugdo petrologica dos litétipos, como
sugerida pelas geoquimicas elementar e isotdpica Sr-Nd.

A datagao U-Pb dos zircdes da amostra de granito tardio JC24C que corta todos
os anteriores litétipos confirmou a sua idade de instalagdo mais recente como sendo
493 + 14 Ma, idade considerada equivalente a obtida pelo zircdo concordante mais

recente do charnockito JC36C (507 £ 13 Ma), o que vem reforgar a ideia da existéncia
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de uma anomalia térmica no periodo temporal (t = 490 — 510 Ma) relevante na fase

final da orogenia Brasiliana na zona central da Faixa Ribeira.

b) Datagoes poés-pico metamorfico

Uma melhor compreensdo do estudo realizado neste trabalho referente aos
sistemas Sm-Nd, Rb-Sr e K-Ar pode ser encontrada nos anexos B.1 a B.5, onde se
explica detalhadamente todos os processos e técnicas referentes a estas datacdes,
desde a preparagcdo da amostra até a obtencao do resultado final. Tal como no caso
da geocronologia U-Pb, as idades apresentadas neste capitulo serdo sempre
acompanhadas do erro 20.

Este trabalho apresenta 12 datagbes Sm-Nd no par granada - rocha total, sendo
que se procurou (recorrendo a separagado por lupa) reunir fracgcbes de granada
homogéneas, transparentes e sem inclusbes. No entanto, revelou-se impossivel obter
uma fracgdo de granadas sem inclusdes de biotite na amostra JC36C, o que podera
ter afectado o respectivo resultado geocronolégico Sm-Nd. A quimica das granadas
apresenta valores bastante contrastantes da razédo '*’Sm/'**Nd, variando desde 0.241
a 0.585 para os charnockitos, 0.304 a 0.704 para os aplitos, 0.405 a 1.456 para os
metatexitos, 0.510 para o diatexito e 0.803 para o blastomilonito, ndo sendo possivel
discriminar qualquer tendéncia, para além da existéncia de razées '*'Sm/'*Nd mais
elevadas nas granadas dos metatexitos.

Os resultados das datagdes Sm-Nd no par granada — rocha total (Fig. 67) incluem
4 charnockitos (JC20, JC24A, JC24E, JC36C) com um intervalo de idades entre 472 +
17 a 541 £ 11 Ma. Como anteriormente referido, a existéncia de abundantes inclusdes
de biotite nas granadas da amostra JC36C podera ter afectado a sua idade granada —
rocha total (541 + 11 Ma), pois os restantes charnockitos, que apresentam idades Sm-
Nd que se situam entre 472 + 17 e 508 + 5.3 Ma, bem como as rochas associadas ao
charnockito JC24A (aplitos JC24B e JC24G: 502 + 11 a 513.4 + 4.5 Ma), apresentam
idades significativamente mais recentes. O método Sm-Nd no par granada - rocha total
foi também realizado em 4 metatexitos (JC12, JC13, JC35A, JC26B), tendo sido obtido
uma variacado muito reduzida das idades desde 533.2 = 7.7 a 522.2 + 3.8 Ma; um
diatexito (JC27: 518.1 £ 7.8 Ma) e um blastomilonito (JC28B: 555 + 4.1 Ma).

Foram obtidas 7 datagbes Rb-Sr no par plagioclase — rocha total e 2 datagdes no
par feldspato potassico — rocha total (Fig. 68), nomeadamente em 3 charnockitos, 3
metatexitos, 1 diatexito, 1 blastomilonito e 1 anfibolito. A datacao feldspato potassico —

rocha total da amostra JC24A nao foi considerada fiavel, pois apresentou uma idade
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demasiado recente (373.5 £ 5.3 Ma), o que provavelmente devera ser resultado do
elevado erro associado & pequena diferenca de ' Rb/®Sr entre feldspato potassico
(4.8) e rocha total (1.6). Da mesma forma, as datagdes plagioclase — rocha total JC36C
e JC46 nao foram consideradas para estudo devido as idades obtidas apresentarem
valores demasiado jovens para serem consideradas realistas (338 + 5.0 a 436 + 23
Ma), o que provavelmente sera o resultado do elevado erro associado a pequena
diferenca de %Rb/*Sr entre plagioclase (0.24, 0.5) e rocha total (1.6, 1.0),
respectivamente. As restantes amostras apresentam plagioclases e feldspato
potassico com razdes °'Rb/®Sr significativamente diferentes da rocha total,
apresentando idades com significado geocronologico a variar entre 474.3 £+ 5.2 Ma
para um diatexito e 526.2 + 9.7 Ma para um metatexito (Fig. 68).

Foram obtidas 11 datagbes Rb-Sr no par biotite — rocha total (Fig. 69) e 9
datagdes K-Ar em concentrados de biotite. Os resultados mostram que algumas idades
K-Ar estdo afectadas por excesso de “°Ar, visto que fornecem idades muito mais
antigas (576 + 10 Ma a 462.3 £ 8.6 Ma) que as idades Rb-Sr (biotite-RT e plagioclase-
RT) equivalentes. Das 9 idades K-Ar obtidas apenas 4 foram seleccionadas para o
estudo termocronoldgico, pois as idades obtidas sdo congruentes com as datagdes
mais fiaveis via Rb-Sr no par biotite — rocha total equivalentes e sdo igualmente
possiveis de enquadrar dentro do padrdo geocronoldgico de arrefecimento da area em
estudo. As idades K-Ar seleccionadas (sem indicacdo de excesso de “°Ar) variam
entre 487.8 £ 9.2 e 462.3 + 8.6 Ma. As amostras Rb-Sr no par biotite — rocha total,
retiradas de locais separados por varios quildbmetros, forneceram idades muito
préximas, independentemente da litologia: 473 £ 4.0 Ma a 454.5 + 4.4 Ma (total de 9
analises geocronoldgicas). No entanto, foram também obtidas 2 idades em metatexitos
fora deste intervalo de tempo (JC12: 490.9 £ 4.8 e JC35A: 425.8 + 3.5). A idade obtida
na amostra JC12 pode ser explicada por arrefecimento mais rapido dessa rocha, visto
que apresenta uma sequéncia de idades Rb-Sr plagioclase — rocha total, Rb-Sr biotite
— rocha total e K-Ar biotite congruente, como é possivel observar no grafico das taxas
de arrefecimento geocronoldgico (Fig. 70). No entanto, a amostra JC35A, apresenta
uma idade Rb-Sr demasiado recente para ser considerada relevante, podendo supor-
se a existéncia de algum problema analitico ou metodoldgico que tera influenciado os
valores obtidos para essa amostra.

Em suma, evitando o uso dos resultados geocronolégicos Sm-Nd, Rb-Sr e K-Ar

de dificil contextualizagdo na evolugao termocronolégica, o espectro de idades com
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significado geocronoldégico e concordéncia dentro da evolugdo termocronologica que
se apresenta no proximo capitulo é: 555 + 4 Ma (blastomilonito JC28B) a 472 + 17 Ma
(charnockito JC24A) para as datagoes Sm-Nd no par granada — rocha total; 526 + 10
Ma (metatexito JC12) a 474 + 5 Ma (diatexito JC27) para as datacbes Rb-Sr no par
plagioclase/feldspato potassico — rocha total; 491 + 5 Ma (metatexito JC12) a 455 + 4
Ma (charnockitos JC24A e JC24E e granito tardio JC24C) para as datagdes Rb-Sr no
par biotite — rocha total; 488 + 9 Ma (diatexito JC27) a 462 £ 9 Ma (granito tardio
JC24C) para as datagbes K-Ar na biotite.
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Fig. 67 — Datagdes Sm-Nd no par Granada-Rocha Total.
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Fig. 68 — Datagbes Rb-Sr no par Plagioclase/Feldspato potassico-Rocha Total.
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Fig. 69 (cont.) — Datagbes Rb-Sr no par Biotite-Rocha Total.

c) Taxas de Arrefecimento Geocronolégicas

Como referido anteriormente, esta dissertacdo apresenta novos dados isotépicos
de U-Pb, Sm-Nd, Rb-Sr e K-Ar obtidos em amostras de Rocha Total e concentrados
minerais (zircao, granada, biotite, plagioclase e feldspato potassico) com o objectivo de
discriminar as taxas de arrefecimento das rochas em estudo. Sdo agora apresentados
os resultados da integracdo dos diferentes resultados geocronolégicos para as
diferentes temperaturas de fecho isotopico dos diferentes minerais (zircdo (U-Pb): T =
750 °C; granada (Sm-Nd): T = 650 °C; plagioclase/feldspato potassico (Rb-Sr): T = 500
°C; biotite (Rb-Sr): T = 350 °C; biotite (K-Ar): T = 250 °C). A integracao dos diferentes
resultados geocronologicos com as diferentes temperaturas de fecho dos respectivos
sistemas isotépicos (Fig. 70) indica que apos o pico metamoérfico ter sido atingido ha
aproximadamente 564 + 4.3 Ma (média ponderada das idades 2*U/?°°Pb) as rochas do
sector estudado sustentaram um longo periodo de muito baixo arrefecimento (~ 3 — 4
°C / Ma) para decréscimo de temperaturas > 750 °C até aos 250 °C (temperatura de
fecho do Ar na biotite). Este valor representa uma taxa de arrefecimento/exumacao
muito baixa, implicando que as rochas estudadas foram mantidas a temperaturas

elevadas durante longos periodos de tempo.
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Fig. 70 — Evolugdo termocronolégica das rochas em estudo. E possivel observar dois percursos
termocronolégicos globalmente distintos: o dos metatexitos (a azul) que arrefeceram a T < 650 °C antes
dos 520 Ma, e o dos charnockitos e rochas associadas (a vermelho e laranja) que arrefeceram a T <
650 °C no periodo entre 520 e 470 Ma.

No entanto, a observagcdo mais cuidada da Fig. 70, revela a existéncia de
percursos termocronoldgicos complexos e distintos: os metatexitos JC12, JC13,
JC35A, e JC26B, o blastomilonito JC28B e o charnockito JC36C arrefeceram a T ~
650 °C (temperatura de fecho do Sm na granada; Mezger et al., 1992) cerca de 10 a
40 Ma apés o pico metamorfico, enquanto os charnockitos JC20, JC24A, JC24E e os
aplitos associados, bem como o diatexito JC27 permaneceram a T > 650 °C cerca de
50 a 90 Ma apéds o pico metamoérfico (até 520 — 470 Ma), tendo posteriormente
arrefecido abruptamente (AT = 400 °C) num periodo de tempo entre 15 a 60 Ma, o que
implica taxas de arrefecimento mais elevadas (cerca de 8 a 30 °C / Ma, valores até dez
vezes mais elevados que a média global). Este periodo de arrefecimento francamente
mais rapido é contemporéaneo com a instalagdo dos granitos e pegmatitos tardios ha
cerca de 490 Ma, contemporaneos com a fase de deformacao Ds.

Outra evidéncia de que o periodo de manutencao de elevadas temperaturas se
prolongou no tempo € a obtengdo de um largo intervalo de idades para os zircdes do
charnockito JC36C (Fig. 62). Este apresenta zircdes com idades 2*U/*%Pb
concordantes que se estendem desde 608 + 15 Ma a 458 + 10 Ma, sugerindo multiplos

eventos de recristalizacdo ou continua perda de chumbo no contexto de um
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arrefecimento muito lento (tal como relatado por Ashwal et al., 1999), enquanto os
resultados de Sm-Nd no par granada — rocha total desta amostra s&o contraditérios,
apresentando uma idade de 541 + 11 Ma (Fig. 66), sugestiva de arrefecimento
precoce. No entanto, as granadas desta amostra apresentam abundantes inclusées de
biotite que poderéo ter aumentado significativamente o erro associado (pois os dois
pontos da isécrona tornam-se mais proximos e, desta forma, pode ter alterado a
inclinagcdo da isocrona, aumentando artificialmente a idade Sm-Nd). Assim é
expectavel que o arrefecimento deste charnockito se tenha processado muito mais
tarde do que o sugerido pela idade Sm-Nd e que esta rocha se tenha mantido a
elevadas temperaturas, tal como referido para os demais charnockitos até ~ 510 — 470
Ma, tendo depois arrefecido rapidamente até aos 350 °C (idade Rb-Sr no par Biotite-
Rocha Total = 464.0 £ 4.1 Ma). No entanto, o erro associado a datacdo Sm-Nd desta
amostra é relativamente baixo (11 Ma), especialmente quando comparado com o das
outras datacdes obtidas, e a razdo ™’'Sm/'*Nd do concentrado de granada desta
amostra similar as demais, sugerindo que o resultado Sm-Nd é fiavel e que a datagéo
obtida tem significado geocronolégico. Assim, esta datagdo torna mais complexo e
variavel o padrao de arrefecimento das rochas estudadas, sugerindo a existéncia de
percursos termocronoldgicos distintos mesmo dentro dos charnockitos.

Estes resultados mostram igualmente que o uso irreflectido de idades Sm-Nd
para definir idades metamoérficas, nomeadamente o pico metamoérfico, como patente
em Brueckner et al. (2000), pode ser problematico. Como referido por esta dissertacao,
o arrefecimento muito lento pode levar a que as idades Sm-Nd na granada reflictam
idades muito mais recentes do que o esperado para o pico metamorfico, tal como
observado por Mezger et al. (1992).

Em suma, pode-se afirmar que apds o evento colisional, ha aproximadamente
630 — 610 Ma (Machado et al., 1996; Heilboron & Machado, 2003), tera havido
deformagdo regional cavalgante (D1), simultdnea com o pico metamdérfico e com
abundante fusdo parcial da crosta e geragcdo de granulitos (~ 565 Ma). O
metamorfismo de alto grau tera sido seguido de descompressao e retrogradacao até T
~ 250 — 350 °C durante a deformagao transpressiva (D2 e D3) que tera durado até ha
aproximadamente 455 Ma. A taxa de arrefecimento global para todos os litétipos foi
baixa (< 5 °C / Ma), havendo percursos de arrefecimento distintos que sugerem
exumacao diferencial ou interacgbes cinematicas complexas que podem

genericamente ser definidas como havendo uma tendéncia para os migmatitos
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apresentarem uma taxa de arrefecimento relativamente estavel de ~ 3 — 5 °C / Ma,
enquanto a maioria dos charnockitos e rochas associadas revelam uma tendéncia de
arrefecimento ainda mais baixa nas etapas subsequentes ao pico metamorfico
(permanecendo a T > 650 °C durante 50 a 90 Ma: ~ 1 °C / Ma), sendo depois
rapidamente exumados ou arrefecidos nas etapas finais da Orogenia Brasiliana (8 a 30
°C / Ma).

d) Taxas de Arrefecimento Petrolégicas

Foram varios os autores que no passado tentaram usar o conhecimento da
difusdo mineral para estimar taxas de arrefecimento (Dodson, 1973; Lasaga et al.,
1977; Ehlers et al., 1994; Spear & Parrish, 1996; Stimpfl et al., 2005). Este trabalho
emprega o método proposto por Spear & Parrish (1996) que usa um modelo de difuséo
cationico do Fe e Mg entre a granada e as suas inclusdes de biotite de modo a obter
as taxas de arrefecimento petrologicas.

A variagcdo composicional induzida pela difusdo na interface granada-biotite esta

relacionada com Kdmgre ™™

e €& dependente de mudancas térmicas, como o
arrefecimento durante o percurso retrogrado. Assim, a granada torna-se enriquecida
em Fe/(Fe+tMg) enquanto as inclusbes de biotite ficam empobrecidas durante o
arrefecimento. Quando as temperaturas descem abaixo da temperatura de fecho do
sistema a difusdo baixa para valores negligenciaveis, e como os processos difusivos
estéo limitados pela taxa de difusdo da granada (pois Dremg™ "' >> Dremg”") € 0 balango
de massa entre granada e biotite tem que ser igual, a variagdo da razdo Fe/(Fe+Mg)
estara dependente do tamanho das inclusdes de biotite (Fig. 71). Esta dependéncia
provocara maiores variacbes composicionais nas biotites mais pequenas, sendo que
Fe/(Fe+Mg) de cada inclusdo pode ser transformado, usando a composi¢cao dos
nucleos da granada e o geotermdmetro indicado (este trabalho usa a formulagdo de
Hodges & Spear (1982)), na respectiva temperatura aparente de fecho, que
globalmente, utilizando os coeficientes de difusdo apropriados (Chakraborty &
Gangully (1992) — C & G (1992)), pode ser convertida em evolugao termocronoldgica,
como demonstrado no esquema da Fig. 71.

Os resultados obtidos com esta metodologia para as diferentes amostras, tanto
charnockitos como metatexitos e diatexitos, revelaram-se muito complexos e dificeis
de interpretar, pois, na maioria dos casos, a projecgao da dimensao da inclusdo de

biotite (em logaritmo) vs temperaturas aparentes apresenta uma grande dispersao, n&o
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sendo possivel discriminar qualquer tipo de tendéncia das taxas de arrefecimento
dessas amostras (Fig. 72a-c). Noutros casos (Fig. 72d-f), os resultados apresentam
uma variagao muito baixa das temperaturas aparentes para os diferentes tamanhos
das inclusdes, sugerindo o equilibrio (homogeneizagcdo) da granada com as suas
inclusdes de biotite a altas temperaturas, seguido de arrefecimento muito rapido que
nao tera permitido a modificagao significativa da raz&do Fe/Mg das inclusdes de biotite,
e consequentemente da temperatura aparente. Em qualquer dos casos, constata-se
que dificilmente se manteve a condicdo fundamental para aplicacdo deste método que
€ a manutengao das condig¢des iniciais de troca cationica com balango de massas
entre a granada e as inclusdes de biotite, razdo pela qual se verifica que o método
proposto n&o conseguiu, de uma forma satisfatoria, discriminar as taxas de

arrefecimento das rochas estudadas.
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Fig. 71 — Esquema exemplificativo da dependéncia do tamanho das inclusdes de biotite na
composicao destas durante o arrefecimento retrogrado. A existéncia exclusiva de processos difusivos
(com balango de massa) entre a granada (de maiores dimensdes) e as biotites inclusas provoca um
maior decréscimo da razdo Fe/Mg nas biotites de menores dimensbes. As taxas de arrefecimento
apresentadas no trabalho de Spear & Parrish (1996) utilizam os coeficientes de difusdo de Chakraborty
& Gangully (1992) e de Cygan & Lasaga (1985).
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Fig. 72 — Exemplos dos resultados obtidos para as taxas de arrefecimento petrolégicas nas
diferentes amostras de charnockitos (a; b; d; f), de metatexito (c) e de diatexitos (e). Observa-se uma
grande dispersdo dos resultados, sendo impossivel discriminar qualquer tendéncia das taxas de
arrefecimento (a-c), ou a existéncia de uma variagdo muito pequena da temperatura aparente (d-f),
implicando homogeneizagéo a altas temperaturas, seguida de arrefecimento muito rapido. As taxas de

arrefecimento apresentadas utilizam os coeficientes de difusdo de Chakraborty & Gangully (1992).

No entanto, foi também realizada outra tentativa de obter taxas de arrefecimento
petrolégicas através do estabelecimento de um perfil composicional Fe-Mg entre
granada e biotite, empregando a variagao composicional da granada na interface com
uma inclusdo de biotite (desde a interface biotite/granada até uma area da granada
suficientemente afastada da biotite para ndo ter influéncia composicional da inclusao).
Este método é significativamente oposto ao anterior no qual as taxas de arrefecimento

foram obtidas a partir da variacdo composicional das inclusdes de biotite. Para este
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segundo método foi utilizado o programa “GARBIDIF”, desenvolvido por Munha
(comunicacéo pessoal) e os parédmetros difusivos de Fe e Mg na granada de Gangully
et al. (1998).

Foi realizado um perfil composicional para 3 amostras (2 metatexitos e 1
charnockito) que forneceram resultados pouco satisfatérios, pois um dos metatexitos
(JCB0OA) e o charnockito (JC153c) ndo apresentam qualquer tipo de zonamento da
razdo Fe/(Fe+Mg) na interface com a inclus&o de biotite (Fig. 73), implicando, tal como
sugerido atras, o equilibrio da granada com uma quantidade significativa de biotite a
altas temperaturas, seguida de arrefecimento muito rapido que nao tera permitido a
formagao de qualquer tipo de zonamento (distdncia minima das analises na granada a
interface com a inclusdo de biotite € 5 — 10 um), e impossibilitando qualquer tipo de
inferéncia sobre as taxas de arrefecimento. No entanto, é possivel concluir
qualitativamente que nestes casos tera havido manutengao de temperaturas elevadas
durante um periodo de tempo substancial (que tera permitido a homogeneizagdo da
granada), seguido de um periodo (de tempo indeterminado) em que as taxas de
arrefecimento foram muito pronunciadas, que globalmente é compativel com parte das

inferéncias realizadas no capitulo das taxas de arrefecimento geocronoldgicos.
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Fig. 73 — Perfil composicional sem zonamento de uma granada na interface de uma incluséo de
biotite (a esquerda da figura) no charnockito JC153c. A analise de granada mais proxima da interface
com a biotite (a esquerda da figura) foi realizada a uma distancia inferior a 5 — 10 ym da biotite, pelo que
a haver zonamento so6 sera possivel nessa area inatingivel pelos meios técnicos utilizados, e podera ser

considerada negligencidvel. Xam € apresentado no eixo principal (& esquerda), enquanto Xgpss, Xpy € Xor
sao apresentados no eixo secundario (a direita).
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O perfil composicional da granada do metatexito JC73A na interface da inclusao
de biotite é significativamente diferente dos anteriormente referidos, pois apresenta um
zonamento pronunciado desde valores mais ricos em Fe/(Fe+Mg) — junto a biotite —
para valores mais magnesianos, tipicos dos valores de base do nucleo da granada
(longe da biotite), que implica um arrefecimento mais lento que o verificado nos dois
exemplos anteriores. O perfil composicional apresenta uma divisdo em trés partes
(como evidenciado na Fig. 74): na zona 1, afastada da biotite, o estabelecimento de
um plateau (com Fe/(Fe+Mg) = 0.623 — 0.629; média de 0.6261), equivalente a
composi¢cao do nucleo da granada longe das inclusbes (comparar com a Fig. 75 que
apresenta o perfil composicional bordo — nucleo — bordo para a granada em questao;
Fe/(Fe+Mg) médio de 0.628), evidenciando auséncia de trocas catidnicas Fe-Mg entre
a granada e a inclusdo e preservagao da composic¢ao inicial da granada; na zona 2, a
existéncia de um perfil composicional com uma subida da razdo Fe/(Fe + Mg) em
aparente proporcionalidade aritmética com a proximidade a inclusdo de biotite; e,
finalmente, a zona 3, na qual se pode observar a subida exponencial da razéo

Fe/(Fe+Mg) com a proximidade a biotite.
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Fig. 75 — Perfil composicional Bordo — Nucleo — Bordo da granada da amostra JC73A utilizada na
modelacdo térmica das taxas de arrefecimento petrolégicas (Xam € Xpy s@o apresentados no eixo
principal, enquanto Xspss € Xgr 880 apresentados no eixo secundario). Como é possivel observar, esta
granada ndo apresenta um zonamento Bordo — Nucleo — Bordo tipico, o bordo esquerdo apresenta
niveis plateau, provavelmente devido a reabsorg¢do retrograda da granada. A diferenga nas razdes
Fe/(FetMg) médias entre a inferida por este perfil composicional (0.628) e a inferida pelo
estabelecimento do plateau na figura anterior (0.6261) deve-se fundamentalmente a terem sido
utilizadas todas as analises dentro do plateau deste grafico, incluindo as que apresentam Fe/(Fe+Mg)
mais elevado pela presencga de biotites relativamente préoximas, como se pode ver na figura. No entanto,
os valores sdo muito aproximados e para a modelagéo das taxas de arrefecimento foi utilizado como
valor inicial Fe/(Fe+Mg) = 0.6261.

As modelagdes realizadas para este perfii composional basearam-se no
pressuposto de haver difusdo cationica de Fe e Mg (exclusivamente) com equilibrio de
massas entre granada e a inclusdo de biotite correspondente, utilizando-se, por isso,
as respectivas dimensodes efectivas de cada um dos minerais (Rgt = 1mm; Rgiot = 0.1
mm) a diferentes taxas de arrefecimento. Os restantes paradmetros utilizados foram
Dremg- " = 100Dremg""; Ti = 800 °C; P; = 8 kbar; Fe/(Fe+Mg)°" = 0.6261).

ApOs a realizagdo de varias modelagdes com diferentes taxas de arrefecimento,
desde 5 a 200 °C/Ma, tornou-se evidente a impossibilidade de ajustar adequadamente
qualquer uma das modelagcdes ao perfil composicional obtido, especialmente nas
zonas 1 e 2, onde, para além do nao ajuste adequado do perfil, taxas de arrefecimento
tdo dispares como 5 e 200 °C/Ma seriam aparentemente possiveis (Fig. 76). O facto

de ndo ser possivel ajustar qualquer uma das modelag¢des as zonas 1 e 2 e o facto da
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zona 2 apresentar um crescimento aritmético sugere a existéncia de processos nao
exclusivamente difusivos entre a granada e a inclusdo de biotite, pois dificiimente a
difusdo com uma inclusdo de biotite tdo pequena (R = 0.1 mm) conseguiria provocar
uma modificacdo tdo elevada da razdo Fe/(Fe+Mg) até uma zona tdo afastada da
interface granada — biotite, mesmo com uma taxa de arrefecimento muito baixa. Assim,
sugere-se a possibilidade de a granada nao ter permanecido em equilibrio exclusivo
com a inclusao de biotite num determinado periodo precoce do seu arrefecimento, mas
sim com uma maior quantidade de biotite, como por exemplo a biotite da matriz
através de processos reaccionais (dificiimente discriminaveis), pois s6 dessa forma
seria possivel explicar o perfil composicional da granada na zona 2. As modelagdes
realizadas com quantidades de granada e biotites iguais (Rgt = 1mm; Rgijot = 1mm;
Dremg-™ = 100Dgemmg°"; Ti = 800 °C; P; = 8 kbar; Fe/(Fe+Mg)°" = 0.6261) a diferentes
taxas de arrefecimento (Fig. 77) apresentam um ajuste muito razoavel para as zonas 1
e 2, sugerindo taxas de arrefecimento iniciais bastante elevadas (50 a 200 °C/Ma),

mas um desfasamento pronunciado com o perfil composicional da zona 1.
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Fig. 76 — Ajuste do perfil composicional zonado da granada na interface de uma incluséo de biotite
(a esquerda da figura) no metatexito JC73A as diferentes modelagcdes das taxas de arrefecimento
baseadas em exclusividade de difusdo catidnica entre a granada e a inclusao de biotite préxima. Como
se pode verificar, o perfil composicional da granada s6 é razoavelmente ajustavel a qualquer uma das
modelagbes na zona 3, junto a biotite. A figura apresenta apenas as modelacées das taxas de

arrefecimento dentro dos ~ 400 um analisados para o perfil composicional da granada.
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Fig. 77 — Ajuste do perfil composicional zonado da granada na interface da inclusdo de biotite (a
esquerda da figura) no metatexito JC73A as diferentes modelagbes das taxas de arrefecimento
baseadas na existéncia de razbes volumétricas de granada e biotite semelhantes. Como se pode
verificar, o perfil composicional da granada ajusta-se de uma forma razoavel as modelagbes que
pressupdem arrefecimento muito rapido (50 a 200 °C/Ma) nas zonas 1 e 2, enquanto nenhuma das
modelacbes é adequada para o zonamento composicional da zona 3, junto a biotite. A figura apresenta
apenas as modelagdes das taxas de arrefecimento dentro dos ~ 400 um analisados para o perfil

composicional da granada.

Sugere-se assim que esta rocha apresenta um arrefecimento complexo em que
numa primeira fase esteve em equilibrio com um reservatorio de biotite, como a matriz
(provavelmente numa fase em que existia abundante biotite disponivel para reagir com
a granada ou, possivelmente, que a granada apresentava menores dimensdes que as
actuais), a taxas de arrefecimento elevadas, seguida de uma fase, ja a temperaturas
um pouco mais baixas, em que a granada se encontra em equilibrio exclusivo com a
inclusao de biotite.

No entanto, as taxas de arrefecimento que podem ser inferidas pelo uso de cada
um dos dois graficos anteriores ndo podem ser consideradas fidedignas pois em
termos cinéticos a sobreposicdo dos dois passos torna impossivel a definicdo
quantitativa de cada um deles, tal como se observou apds a realizacdo de varias

modelagcdes que combinassem os dois processos (ndo difusivo e difusivo), pois
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nenhum dos resultados obtidos se ajustava adequadamente ao perfil composicional da
granada.

Constata-se, apds o uso de duas metodologias significativamente diferentes para
obter taxas de arrefecimento petrolégicas, que ndo houve exclusividade de processos
difusivos (com balango de massas) entre as granadas e respectivas inclusées e que
estas estiveram “abertas” a processos reaccionais com a matriz, tornando inviavel a
correcta aplicagdo destas metodologias. Assim, a existéncia de fendmenos néo
difusivos na granada, bem como a possibilidade de deformacgao plastica da granada a
altas temperaturas (Storey & Prior, 2005), capaz de reduzir a dimensao efectiva da
granada e, dessa forma, permitir a reacgdo do nucleo da granada com a matriz, torna
muito complicada a ja dificil obtengcdo e interpretacdo de taxas de arrefecimento
petroldgicas, sugerindo-se que, pelo menos para as rochas em estudo, as taxas de

arrefecimento geocronolégicas se apresentam mais fiaveis.
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FUGACIDADE DO OXIGENIO

a) Calculo da fO,

Foram determinadas as fugacidades de oxigénio para 6 charnockitos (incluindo 2
enderbitos), 4 blastomilonitos e 1 anfibolito, utilizando o programa QUILF (Andersen &
Lindsley, 1988). Foram seleccionadas estas amostras porque contém as associagdes
minerais necessarias para o uso dos oxibarometros magnetite — ilmenite (MH),
ortopiroxena — ilmenite — quartzo (OHQ) e augite — ilmenite — quartzo (AHQ),
considerados os mais fidedignos para estimar a fO, em rochas granuliticas, tal como
descrito por Harlov (1992) e Harlov et al. (1997).

De uma forma sucinta, complementando o referido no capitulo da petrografia e da
quimica mineral, de referir que estas rochas apresentam ilmenite e magnetite como
minerais opacos principais, titano-magnetite e espinela (s. s.) como acessorios, €
sulfuretos (pirite, calcopirite e pirrotite) que ocorrem como cristais vestigiais de muito
pequena dimenséo (Fig. 78). A ilmenite primaria apresenta-se arredondada ou irregular
e € significativamente mais abundante que a magnetite. Normalmente, a magnetite e a
ilmenite apresentam-se como duas fases separadas, embora seja possivel observar
alguns grédos de magnetite a exsolver ilmenite, e em menor quantidade ilmenite a
exsolver hematite (Fig. 78b).

As composigcdes dos Oxidos e das piroxenas utilizadas para o calculo de fO,
encontram-se na Tab. 10, enquanto as composi¢oes e formulas estruturais de todos os
minerais analisados podem ser disponibilizadas por pedido ao autor desta tese

(telmo.santos@ineti.pt).

Foi obtida uma variacdo de T = 370 a 771 °C para a estimativa da temperatura
com base no oxitermoémetro magnetite — ilmenite (MH), com a maioria dos resultados
no intervalo T = 370 — 433 °C, evidenciando reequilibrio pds-pico metamorfico dos
Oxidos analisados (Buddington & Lindsley, 1964), nomeadamente da magnetite, que,
tal como observado petrograficamente, se apresenta em alguns casos a exsolver
ilmenite, formando magnetites (reequilibradas) com baixo componente ulvospinélico,
como se pode observar no capitulo da quimica mineral.

Como existem evidéncias fortes de que a composicdo das magnetites nédo é
representativa da composicdo que estas teriam aquando do pico metamorfico (e,
consequentemente, da fO, presente no pico metamoérfico), nomeadamente porque o

oxitermometro magnetite — ilmenite  reproduz temperaturas retrometamorficas
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resultantes de reequilibrio composicional retrégrado (e a ilmenite primaria se encontra
em abundancia relativa a magnetite, inferindo-se assim que o processo de oxi-
exsolugao retrégrado (Frost & Lindsley, 1991) nao tera significativamente alterado a
composi¢cao da ilmenite (Rumble, 1976)), procurou-se reconstruir a composi¢ao das
magnetites para o pico metamoérfico. Utilizando o programa QUILF (Andersen &
Lindsley, 1988) e as temperaturas e pressdes previamente obtidas com a
geotermobarometria classica (ver capitulo da geotermobarometria) foram obtidas as
composi¢cdes que as magnetites teriam se estivessem em equilibrio com as ilmenites
respectivas a P e T estimadas. Posteriormente, utilizando a composi¢cao reconstruida
da magnetite, foi estimada a fO, (com o oxibarobmetro magnetite — ilmenite
reconstruido — MH'), representativa das condigbes de temperatura, pressdo e

composi¢cao da magnetite do pico metamorfico.

Fig. 78 — Microscopia de reflexdo dos minerais opacos estudados.
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Charnockitos Blastomilonitos Anfibolitos
OPX 14a 181b 222 24Ab 36Cb 45A2b| 24E* 28A1a 33C 48 47A
SiO, 50.70 51.08 49.86 47.87 50.64 49.43 - - 50.68 - -
TiO, 0.02 0.03 0.06 0.00 0.05 o0.07 - - 0.05 - -
Al,Os 090 079 0.59 340 1.22 0.88 - - 052 - -
Cr,0; 0.00 0.02 0.00 0.00 0.05 0.00 - - 0.00 - -
FeO 34.96 33.89 33.55 31.94 33.44 34.29 - - 3260 - -
MnO 116 056 044 113 046 0.84 - - 1.61 - -
NiO 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 o0.00 - - 0.00 - -
MgO 13.07 13.83 14.11 1437 1425 12.97 - - 13.72 - -
CaO 067 052 042 017 023 0.65 - - 0.63 - -
Na,O 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.02 - - 0.00 - -
K,0 0.00 0.00 0.00 o0.01 0.01 0.01 - - 0.01 - -
Total 101.48 100.72 99.01 98.88 100.34 99.17 - - 99.83 - -
CPX 14a 181b 222 24Ab 36Cb 45A2b| 24E* 28A1a 33C 48 47A
SiO, - 52.37 52.71 - - - - 52.95 52.04 51.62 52.59
TiO, - 0.14 026 - - - - 0.10 0.10 0.16 0.25
Al,O3 - 1.70 2.11 - - - - 1.03 090 1.56 2.32
Cry,0; - 0.02 0.07 - - - - 0.01 0.04 0.00 0.00
FeO - 1464 1292 - - - - 11.73 14.90 16.04 9.25
MnO - 022 0.09 - - - - 0.10 0.50 1.81 0.57
NiO - 0.00 0.00 - - - - 0.00 0.00 o0.00 0.00
MgO - 10.19 10.91 - - - - 11.49 10.87 9.07 13.10
CaO - 19.93 20.12 - - - - 22.82 20.15 18.86 20.83
Na,O - 047 060 - - - - 0.34 0.32 0.73 0.59
K,0 - 0.00 0.00 - - - - 0.02 0.02 0.00 0.06
Total - 99.68 99.78 - - - - 100.59 99.84 99.84 99.56
limenite 14a 181b 222 24Ab 36Cb 45A2b| 24E* 28A1a 33C 48 47A
SiO, 024 032 038 020 029 023 033 031 029 0.32 0.23
TiO, 46.41 4551 48.92 47.26 46.00 46.55( 50.07 51.47 51.13 49.61 44.20
Al,O; 0.02 002 0.04 005 005 0.00f 000 0.02 0.00 0.03 0.01
Cry,0; 0.00 0.00 0.03 o0.01 0.08 0.00] 0.03 0.01 0.00 o0.00 0.01
FeO 50.95 50.88 49.24 49.99 50.00 50.02| 49.48 47.48 46.29 44.15 51.21
MnO 034 033 022 096 060 032 034 030 122 448 1.03
MgO 0.15 040 0.20 0.31 018 037 025 0.19 044 0.30 0.41
V505 0.21 023 039 026 033 0.17| 0.00 0.08 026 0.14 0.16
Total 98.32 97.70 9943 99.04 97.53 97.67|100.50 99.87 99.64 99.04 97.26
Magnetite | 14a 181b 222 24Ab 36Cb 45A2b| 24E* 28A1a 33C 48 47A
SiO, 040 052 - 045 - 046 047 - - 0.40 0.45
TiO, 0.14 0.68 - 0.08 - 032 0.0 - - 6.73 0.04
Al,O3 0.57 0.26 - 035 - 056 0.37 - - 125 0.06
Cry,0; 0.06 0.20 - 0.08 - 0.07( 0.18 - - 0.04 0.11
FeO 92.06 90.28 - 93.62 - 91.13( 90.72 - - 85.98 93.05
MnO 0.00 0.00 - 0.00 - 0.00( o0.00 - - 0.85 0.00
MgO 0.00 0.00 - 0.00 - 0.00( o0.01 - - 0.06 0.00
V,0s5 0.76 040 - 024 - 034 0.9 - - 0.01 0.16
Total 93.99 92.35 - 9482 - 92.88( 92.76 - - 95.32 93.88

Tab. 10 — Composi¢des dos Oxidos e piroxenas utilizadas para os calculos da fO,. 24E* é um

charnockito muito deformado e retrogradado.
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Utilizando os oxibarometros MH', OHQ e AHQ, foram obtidas estimativas da

07779 a 107" bar para o intervalo de temperaturas

fugacidade do oxigénio de 1
entre 656 e 896 °C e pressdes entre 6.4 e 8.8 kbar (Tab. 11). As estimativas de fO,
com o oxibarometro MH" sdo sempre inferiores as dos OHQ e AHQ, sendo que o maior
desvio é A log fO, = -1.094 bar para uma amostra de blastomilonito. De acordo com
Harlov (1992) esta diferenca é devida essencialmente a perda de hematite dos cristais
de ilmenite, como ocorre localmente nas amostras estudadas. No entanto, é possivel
concluir que globalmente as estimativas da fugacidade do oxigénio com os
oxibarémetros MH', OHQ e AHQ n&o apresentam grandes desvios, tal como se mostra
na Fig. 79, o que significa que a exsolugdo de hematite de ilmenite & relativamente
pequena, podendo ser considerada negligenciavel para esta rochas.

A Fig. 80 mostra que os charnockitos, tal como o anfibolito, apresentam
fugacidades do oxigénio acima do tampdo Quartzo — Faialite — Magnetite (QFM),
enquanto os blastomilonitos estudados (formados por deformacdo retrograda dos
charnockitos) tém fugacidades abaixo do QFM. Embora localmente haja
heterogeneidades na fO, (tal como observado na Fig. 80), pode-se considerar que
genericamente as rochas granuliticas do sector SFSAP terdo experimentado um
decréscimo da fugacidade do oxigénio associado ao processo de arrefecimento
retrogrado. Esta conclusdo é compativel com as observagdes de precipitagéo tardia de

grafite em certos migmatitos (khondalitos).

R . ) ) 10, Média
ocha Amostra | T (°C) | Geotermémetro | P (bar) | Geobarémetro DQFM
OHQ DQFM MH" DQFM AHQ DQFM
14a 780 Grt-Opx 7800 GAPES -13.444  0.771 | -13.788 0.428 0.600
181b 752 Grt-Opx 7700 GAPES -13.800 1.053 | -13.918 0.936 | -13.868 0.985 0.991
222 790 Grt-Opx 8700 GAPES -13.710  0.194 -13.549  0.355 0.275
Charnockitos

24Ab 664 Grt-Opx 7000 GAPES -15.692  1.467 | -15.773  1.385 1.426
36Cb 896 Grt-Opx 8800 GAPES -11.538  0.309 0.309
45A2b 764 Grt-Opx 8300 GAPES -13.736  0.779 | -14.205 0.310 0.545
24E* 830 GRIPS & Grt-Bi 8600 | GRIPS & Grt-Bi -14.583 -1.488 -1.488
28A1a 669 Grt-CPx 6400 GADS -17.799  -0.706 -0.706

Blastomilonitos
33C 714 Opx-CPx 7500 7500 bar -16.547 -0.762 -16.657 -0.872 -0.817
48 656 Grt-CPx 7700 GADS -18.268 -0.970 | -17.174 0.123 -0.424
Anfibolitos 47A 785 Anf-Plg 8000 8000 bar -13.074  1.011 | -12.361 1.724 1.368

Tab. 11 — Resultados da fugacidade do oxigénio as diferentes T e P do pico metamérfico. A fO, é

apresentada igualmente sob a forma de DQFM (distancia ao tamp&o Quartzo-Faialite-Magnetite).
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Fig. 79 — Comparagao dos resultados de fO, obtidos consoante o oxibarémetro utilizado. O

oxibarémetro magnetite — ilmenite (MH) é representativo da composi¢cao das magnetites reconstruidas.
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Fig. 80 — Resultados da fO, para as amostras estudadas a respectiva temperatura de pico
metamérfico. E possivel observar uma clara redugao da fugacidade do oxigénio da temperatura de pico
para as condi¢gdes de retrogradacgdo. O anfibolito apresenta uma estimativa de fO, mais elevada,
provavelmente causada por uma baixa estimagdo da temperatura. A correcgdo deste parametro
resultaria numa fO, mais elevada paralela a linha de estabilidade maxima da grafite, como evidenciado
na figura.
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O anfibolito apresenta um valor de fugacidade do oxigénio de QFM +1.4, o que se
devera provavelmente a baixa temperatura estimada com o geotermémetro anfibola —
plagioclase de Holland & Blundy (1994) que normalmente reproduz temperaturas
representativas do percurso de retrogradacao. No entanto, a fugacidade do oxigénio e
a temperatura ndo sao independentes: uma estimativa da temperatura mais alta
resulta num valor de fO, mais elevada ao longo de uma paralela a linha de

estabilidade maxima da grafite (Lamb et al., 1987), tal como demonstrado na Fig. 80.

b) Modelagao de fluidos

O significado e a quantificagdo das tipologias de fluidos em granulitos podem ser
obtidos com uma simples modelagao no sistema C-O-H para os respectivos intervalos
de temperatura e pressao da facies granulitica (French, 1966; Lamb & Valley, 1985).

A modelagéo dos fluidos presente neste trabalho foi obtida com a ajuda de um
programa informatico denominado “Fluids5”, desenvolvido por Munha (comunicagao
pessoal) que utiliza as formulagdes de Saxena & Fei (1987) e Holland & Powell (1991)
para determinar a percentagem de cada componente no sistema C-O-H,
nomeadamente H,O, CO,, CO, CH; e Hy, a uma dada temperatura, pressdo e
fugacidade do oxigénio para fluidos em equilibrio com grafite. Os parametros utilizados
na modelagao e os resultados obtidos encontram-se resumidos na Tab. 12.

Os resultados da fugacidade do oxigénio dos charnockitos e anfibolito (DQFM =
0.275 — 1.426) as condigbes de presséo e temperatura do pico metamorfico estimado
tornam impossivel a existéncia de grafite em equilibrio com os fluidos presentes, pois
encontram-se fora do campo de estabilidade da grafite (ver Fig. 80). Desta forma, nao
foi possivel determinar as propor¢gdes exactas de cada componente, sendo que para
qualquer valor de XH,O (com XCO, proporcionalmente inverso) a presenca de CHg,
CO ou H, é extremamente reduzida a nula. Poder-se-a considerar que para o0s
charnockitos e anfibolito, fluidos exclusivamente carbénicos a fluidos exclusivamente
aquosos (possivelmente com outros compostos exteriores ao sistema C-O-H como o
azoto) sdo compativeis com as condi¢des presentes no pico metamaorfico.

Nos blastomilonitos, por sua vez, os resultados de fugacidade do oxigénio (a
temperatura do pico metamoérfico) projectam-se dentro do campo de estabilidade da
grafite, sendo que as modelagdes (em equilibrio com grafite) revelam a possibilidade
da presenga de fluidos dominados por agua e menor quantidade de CH4 ou COa,

sendo expectavel a presenca de inclusées fluidas aquo-carbdnicas nestas rochas.
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Rocha Amostra | T P DQFM XHO [ XCO, | XCO | XCHs | XH; | IF esperada
24E* 830 8600 | -1.488 0.803 | 0.039 | 0.004 | 0.131 | 0.025
- H.0
Blastomilonitos 28A1a |[669 6400 0.706 0.895 | 0.040 | 0.001 | 0.055 | 0.009 H,0-CO,-CHs
33C 714 7500 | -0.817 0.887 | 0.047 ( 0.002 | 0.054 | 0.010 [ H,0-CH4-CO,
48 656 7700 | -0.424 0.921 | 0.043 | 0.001 | 0.029 [ 0.006

Tab. 12 — Resultados da modelag¢ao dos fluidos no sistema C-O-H a respectiva T, P e fO, dos

blastomilonitos. E apresentada a fracgdo molar de H,O, CO,, CO, CH, e H,, bem como as inclusdes

fluidas esperadas.
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INCLUSOES FLUIDAS

a) Petrografia das Incluso6es Fluidas

As inclusdes fluidas estudadas apresentam dimensdes que variam desde 1 ym a
10 uym para todos os litotipos observados. Todos os minerais apresentam inclusdes
fluidas, sendo extremamente abundantes e faceis de observar em quartzo e granada,
razao pela qual se escolheram estes minerais para realizar a microtermometria de
inclusdes fluidas.

A distribuicdo destas inclusdes fluidas é muito complexa. E comum a existéncia
de varias geragdes do mesmo tipo de inclusdes fluidas dispostas em diferentes
agrupamentos que se entrecruzam, dificultando a observagdo das idades relativas
destas. No entanto, usando os critérios texturais definidos por Roedder (1984) e Touret
(1981), 4 tipos principais de inclusdes foram definidos: (a) inclusdes primarias de melt
(liquido magmatico) muito raras, isoladas e apenas presentes nas granadas dos
migmatitos (Fig. 81a). Apresentam pequenas fases solidas, vidro acastanhado e uma
fase fluida clara. Estas podem representar a fase de liquido magmatico gerado pelas
reacgdes de crescimento de granada por consumo de biotite (fusdo incongruente de
biotite). N&o foi realizado nenhum outro procedimento a fim de caracterizar de uma
forma mais exaustiva estas inclusdes de liquido silicatado.

Muito mais comuns sao: (b) inclusbes carbdnicas monofasicas e bifasicas
claramente precoces, dispostas em planos ou clusters intragranulares ou
intergranulares de aparéncia primaria (Fig. 81b-c); (c) “cortadas” por planos
intergranulares de inclusbes bifasicas aquo-carbénicas de maiores dimensdes (Fig.
81d). As inclusbes aquo-carbodnicas apresentam-se como posteriores as inclusdes
carbénicas e com um aspecto claramente secundario. Tanto as inclusdes carbodnicas
como as aquo-carbodnicas sao intersectadas por planos tardios de inclusbes aquosas
(d) bastante abundantes. Estas orientam-se segundo planos intergranulares,

secundarios que atravessam as laminas bi-polidas de um lado ao outro (Fig. 81e-f).

b) Microtermometria de Inclusées Fluidas e Espectroscopia Raman

Foram estudados 4 charnockitos, 1 diatexito, 2 migmatitos, 2 khondalitos e 2
blastomilonitos, tendo sido realizadas 323 medi¢cdes de temperaturas de fusdo de
inclusdes carbonicas, 285 da homogeneizacdo dessas mesmas inclusdes fluidas, 115

medi¢gdes de temperaturas de fusdo do gelo e 64 medigbes da temperatura de
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homogeneizacdo global ou decrepitacdo. Muito raramente foram observadas
temperaturas de first melt (temperaturas eutéticas) variando entre -21.7 e -24.6 °C, o
que sugere que o NaCl é provavelmente o unico sal presente nas solugdes aquosas
ou aquo-carbédnicas (Shepherd et al., 1985). Os resultados gerais da microtermometria

de inclusdes fluidas sédo apresentados nas Fig. 82a-d.

Fig. 81 — a) Inclusdo de liquido magmatico evidenciando fase vitrea, sodlida e fluida; b) Cluster de
inclusdes fluidas carbdnicas bifasicas aparentemente primarias; c) Plano de inclusdes carbodnicas
bifasicas em granada; d) Planos de inclusées de CO,-H,O que cortam inclusdes carbdnicas mais

antigas; e) Inclusdes fluidas aquosas isoladas e dispersas; f) Cluster de inclusdes fluidas aquosas.
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Fig. 82 — Resultados microtermométricos para as inclusdes fluidas estudadas: a) Temperatura de
fusdo da fase carbodnica; b) Temperatura de homogeneizacado da fase carbodnica; c) Temperatura de
fusdo do gelo para as inclusdes aquosas e aquo-carbodnicas; d) Temperatura de homogeneizagao global
para as inclusdes aquosas e aquo-carbdnicas. As inclusdes seleccionadas para obtencao de isdcoras

encontram-se destacadas.

As medi¢des de microtermometria foram realizadas em quartzo, maioritariamente
(95% do total estudado), e em granada (5%) (sendo que a maioria das inclusdes néo
apresentava dimensdes superiores a 10 ym). Foram caracterizadas como primarias,
secundarias e pseudo-secundarias, tal como definido por Roedder (1984), e pela
relagdo cronoldgica que apresentavam entre si e os minerais em que se encontravam
(Touret, 1981). Desta forma, foi possivel definir os seguintes grupos de inclusdes
fluidas (Tab. 13-14), do mais antigo para o mais recente:

Grupo 1 — Inclusdes fluidas de CO, e CO, — N2, monofasicas, maioritariamente, e
bifasicas, primarias e secundarias, de varias formas (cristal negativo, quadradas,
alongadas, redondas, rectangulares e irregulares). As medi¢gdes da Tf CO, variaram
entre -58.1 e -63.2 °C, indicando a presenc¢a de outro componente capaz de deprimir o
ponto de fusdo do CO, (Shepherd et al., 1985), que a Espectroscopia Raman

confirmou ser N, (0 — 11 mol%). Estas IF estdo presentes em todos os litétipos
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estudados e apresentam homogeneizagdo em liquido. Embora haja uma clara
gradagao entre estas inclusdes fluidas, foram divididas consoante a sua temperatura
de homogeneizacéao e frequéncia nas amostras estudadas:

Grupo 1a — Temperatura de homogeneizagao varia entre -16.3 e 6.2 °C, o que
corresponde a uma densidade de 0.86 a 1.01 g/cm® (Holloway, 1977; 1981).

Grupo 1b — Temperatura de homogeneizagao varia entre 6.4 e 10.9 °C, o que
corresponde a uma densidade de 0.79 a 0.86 g/cm?® (Holloway, 1977; 1981).

Grupo 1c — Temperatura de homogeneizagao varia entre 13.4 e 30.1 °C, o que
corresponde a uma densidade entre 0.59 e 0.81 g/cm?® (Holloway, 1977; 1981).

Grupo 2 - Este grupo € constituido por alinhamentos de IF redondas,
secundarias predominantemente carbonicas (espectroscopia Raman confirmou a
existéncia exclusiva de IF de CO, e CO; — N2) com homogeneizacdo em critico, e IF
ricas em nitrogénio (N2 e N2 — CO»). Foram divididas em dois grupos:

Grupo 2a — Inclusbes maioritariamente secundarias, bifasicas, de forma alongada
e irregular, elevadas concentragdes de N, (0 a 36 mol%), Tf CO, = -59.5 a -57.2 °C,
com temperatura de homogeneizagao a variar entre 17.3 e 31.0 °C (homogeneizagao
critica), a que corresponde uma variacdo de densidades entre 0.19 e 0.29 g/cm?®
(Holloway, 1977; 1981). Estas s&o as IF mais abundantes, estando presentes em
todos os litétipos estudados.

Grupo 2b - Inclusdes maioritariamente secundarias, monofasicas, de forma
irregular, com concentragdes de N, a variar entre 70 e 100 mol%, que a observagao
textural sugere terem sido formadas por processos de imiscibilidade a partir das
inclusdes fluidas G2a.

Grupo 3a — Inclusbes aquo-carbodnicas raras, bifasicas, maioritariamente de
aspecto secundario, de forma alongada, redonda, quadrada e irregular. Fill of water
(Flw) varia entre 0 e 0.1, temperatura de fusdo da fase carbdnica varia entre -60.0 e -
62.8 °C, sugerindo a presencga de outros componentes (CO2 = 94 a 95 mol%, N, = 3
mol%, CH4 = 2 a 3 mol% da fase carbonica), a temperatura de homogeneizacao (Th
COy) varia entre 8.7 a 19.0 °C (L), nao tendo sido possivel observar a temperatura de
homogeneizacédo global, a temperatura de fusdo do gelo ou de clatratos devido a
pequena fraccdo de fase aquosa. A densidade global foi estimada em 0.72 a 0.83
g/cm® (Duan et al., 1992; 1996). Estas IF estdo presentes apenas nos khondalitos,

sendo que estes nao apresentam inclusdes do tipo G1 ou G2.
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Grupo 3b - Inclusdes fluidas de N, — CH,4, monofasicas, secundarias, de forma
alongada e irregular. Nao foi possivel medir a temperatura de homogeneizagdo. A
espectroscopia Raman confirmou a presencga de 94 a 95 mol% de N, e de 5 a 6 mol%
de CHg,. Este tipo de IF é muito raro, tendo sido apenas encontrado num migmatito no
qual este grupo de IF cortava as inclusdes carbodnicas e era, por sua vez, cortado pelas
inclusdes aquosas, sendo por isso algo dubia a sua posi¢ao cronoldgica.

Grupo 4 — Inclusbes aquo-carbdnicas muito pouco abundantes, bifasicas, com
aspecto secundario a tardio (algumas sao alinhamentos de IF que cortam a lamina bi-
polida de um lado ao outro), de forma irregular, triangular e alongada. Flw varia de 0.3
a 0.7, a temperatura de fusdo dos clatratos varia entre 5.6 e 8.4 °C (salinidade
estimada em 6.1 a 10.5 Wt% eq. NaCl), Tf CO, = -58.8 a -59.7 °C (embora a
espectroscopia Raman nao tenha detectado qualquer outro componente para além de
CO;), ThCO,=9.5a13.1°C (L), e TH ou Temperatura de Decrepitagao (Td) = 232 a
404 °C (L). Desta forma, a densidade deste grupo de inclusées fluidas varia entre 0.56
e 0.99 g/cm® (Duan et al., 1992; 1996).

Grupo 5 — Inclusbes aquosas abundantes, bifasicas, tardias (cortam todas as
outras IF e todos os minerais de um lado ao outro da lamina), tém forma irregular,
alongada e redonda. Estdo presentes em todas as amostras estudadas como
posteriores as IF carbdnicas. Foram divididas de acordo com o Flw, Tf gelo e TH:

Grupo 5a — apresentam Flw = 0.60 a 0.95, Tf gelo = 0.1 a -4.5 °C (variagao de
salinidade de 0 a 7.17 Wt% eq. NaCl (Bodnar & Vityk, 1994)), TH ou Td = 86 a 367 °C,
a que corresponde uma variagéo de densidade global entre 0.57 a 0.93 g/cm® (Zhang
& Frantz, 1987; Archer, 1992).

Grupo 5b — apresentam Flw = 0.90 a 0.95, Tf gelo = -4.0 a -9.3 °C (variagao de
salinidade de 6.5 a 13.2 Wt% eq. NaCl (Bodnar & Vityk, 1994)), TH ou Td = 98 a 174
°C, a que corresponde uma variagdo de densidade entre 0.97 e 0.99 g/cm® (Zhang &
Frantz, 1987; Archer, 1992).

Gla G1b G1c G2a G2b G3a G3b G4 Gb5a G5b

Migmatitos +++  +H+ .+ - + + +++ ++
Khondalitos - - - - - ++ - + F+ 4+
Diatexitos + + + ++ - - - + ++ +
Charnockitos ++ o+t .+ - - ++  ++ +
Blastomilonitos ++ e+ + - - + 4+

Tab. 13 — Abundancia qualitativa dos diferentes grupos de inclusées fluidas nos diferentes

litétipos: - Ausente; + Presente; ++ Comum; +++ Abundante; ++++ Muito abundante.
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Grupo | Composigao Fases | Ocorréncia Flw Tf CO; Tf Gelo Th CO; TH
1a CO,; CO.-N; Mono P - -58.1:-59.6 - -16.3:6.2 (L) -
1b CO,; CO,-N, Mono PousS - -58.5:-63.2 - 6.4:10.9 (L) -
1c CO,; CO,-N, | Mono; Bi PousS - -58.4 :-62.2 - 13.4:30.1 (L) -
2a CO_; CO,-N, Bi PousS - -57.2:-59.5 - 17.3:31.0 (C) -
2b N,-COy; N, Mono PousS - - - - -
3a [ CO;-N,-CH,;-H,O Bi Pous 0-0.1 |-60.0:-62.8 - 8.7:19.0 (L) -
3b N>-CH, Mono S - - - - -
4 CO,-H,0 Bi S - Tardias | 0.3-0.7 |-58.8:-59.7 |-3.7:-5.4| 9.5:13.1 (L) |232:404 (L)
5a H.0 Bi Tardias | 0.6 - 0.95 - -0.1:-4.5 - 86 : 367 (L)
5b H.0 Bi Tardias | 0.9-0.95 - -4.0:-93 - 98: 174 (L)

Tab. 14 — Resumo da petrografia e microtermometria das inclusdes fluidas. Mono: monofasicas;
Bi: bifasicas; P: primarias; S: secundarias; L: homogeneizagdo na fase liquida; C: homogeneizagéo

critica. Os resultados microtermométricos sao apresentados em °C.

Grupo Composigao CO, N, CH, D?gnlii:lg?e (W?;,"Eicﬁa"?:cn

1a CO,; CO,-N, 92 -100 0-8 - 0.86 - 1.01 -

1b CO,; CO,-N, 89 -100 0-11 - 0.79-0.86 -

1c CO,; CO.-N, 94 - 100 0-6 - 0.59 - 0.81 -

2a CO,; CO,-N, 64 - 100 0-36 - 0.19-0.29 -

2b N,-CO,; N, 0-30 70 - 100 - - -

3a CO2-N;-CH,-H0 94 -95 3 2-3 0.73-0.82 -

3b N.-CH, - 94 - 95 5-6 - -

4 CO,-H,0 100 - - 0.56 - 0.99 6.1-10.5
5a H.O - - - 0.57 - 0.93 0-72
5b H,O - - - 0.97 - 0.99 6.5-13.2

Tab. 14 (cont.) — Resumo da espectroscopia Raman, densidade e salinidade das inclusdes

fluidas. Os resultados de espectroscopia Raman sao apresentados em mol%.
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ANALISE DAS GRAFITES

A grafite € uma ocorréncia comum em metassedimentos de facies granulitica
como resultado da conversdo da matéria organica em grafite cristalina ordenada,
passando por varios graus de cristalinidade. A propor¢ao de planos de grafite
ordenada (grafite hexagonal) comparada com os planos de grafite desordenada
(grafite romboédrica) € fundamentalmente dependente da temperatura (Pasteris &
Wopenka, 1991; Jehlicka & Bény, 1992) e do modo de ocorréncia, visto que a estrutura
mineral da grafite ndo pode ser retrogradada (Luque et al., 1993; 1998). Se a grafite se
formou a partir de matéria organica, uma grafite extremamente cristalina é esperada
em rochas granuliticas pois a temperaturas superiores a 600 °C s6 a grafite hexagonal
é estavel. Se a grafite resultou da deposi¢ao a partir de um fluido carbénico (com COa,
CH4 e/ou CO) a altas temperaturas € esperada uma grafite muito ordenada com cerca
de 20 a 30% de fase romboédrica (Kwiecinska, 1980; Luque et al., 1998). Assim
sendo, foi realizada difracgdo de raios-X em duas amostras de grafite de khondalitos
que ocorrem lado a lado a quartzos com inclusdes fluidas do tipo G3a, a fim de
determinar a proporgdo de grafite desordenada nestas. Verificou-se que as grafites
apresentavam cerca de 20% de fase romboédrica (Fig. 83), o que significa que estas
resultaram de deposicdo a partir de fluidos carbdnicos e ndo como maturagdo de

matéria organica a temperaturas compativeis com o pico metamérfico.
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Fig. 83 — Difraccao de raios-X: amostra de grafite de um khondalito.

A analise dos espectros Raman de materiais carbonaceos também permite uma
quantificacdo directa da presenca de grafite ordenada e desordenada. Desta forma,

foram igualmente reconhecidos dois tipos de grafite presentes nestas amostras: grafite
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muito ordenada de ocorréncia precoce que € comummente “cortada” por uma grafite
tardia mais desordenada (Fig. 84). Como a grafite ndo pode ser retrogradada e a taxa
grafite ordenada/desordenada €& directamente proporcional a temperatura de
cristalizagao (Luque et al., 1998), utilizou-se o termdmetro de Beyssac et al. (2002) e
de Rahl et al. (2005) a fim de se obter uma estimativa de temperaturas de
cristalizagdo. Os valores obtidos variam entre 333 °C para as grafites mais
desordenadas e 449 °C para as grafites ordenadas, usando o termémetro de Beyssac
et al. (2002), e variam entre 304 e 402 °C, respectivamente, usando o termémetro de
Rahl et al. (2005). Como o termometro de Rahl et al. (2005) é mais sensivel a
temperaturas mais baixas (até 300 °C, segundo os autores) e o ajuste da equagéao
polinomial de Beyssac et al. (2002) € melhor para mais altas temperaturas, conclui-se
que os valores obtidos com a formulagdo mais antiga fornecerao estimativas da
temperatura de cristalizagdo mais realistas. No entanto, nenhuma destas grafites
apresenta estimativas de temperatura compativeis com as condigcdes de pico
metamorfico, reforcando a ideia de que resultaram da deposicédo a partir de um fluido
tardio. O intervalo de temperaturas de deposigao obtido para as grafites encontra-se

representado na Fig. 86.
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Fig. 84 — Espectroscopia Raman de grafites de um khondalito. Os diferentes espectros e
intensidades das grafites que se intersectam revelam temperaturas de deposigao que variam entre 450
e 330 °C.
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IsOTOPOS ESTAVEIS

Foram realizadas analises preliminares de isétopos estaveis, nomeadamente de
50 em quartzo e biotite e analises de 8D em biotite de 2 charnockitos, bem como, de
5"3C em grafites de 2 khondalitos. Foi também utilizado o programa informatico online
desenvolvido por Beaudoin & Therrien para os calculos da fraccionagcido isotopica

(http://www.qggl.ulaval.ca/cgi-bin/isotope/generisotope.cgi) relatados no texto que se

segue.

Os resultados 5'°0 de 10.3 a 10.7%o e de 7.5 a 8.5%. (SMOW) para o quartzo e a
biotite, respectivamente revelam que estes ndo se encontram em equilibrio isotdpico,
visto que para Aqzsi = 2.8%0 a temperatura de equilibrio seria superior a 990 °C
(Zheng, 1993a; Zheng, 1993b).

Os resultados de 8'0 devem, portanto, ser encarados como representativos de
equilibrio isotépico entre fluido e mineral a diferentes temperaturas, o que, tendo em
conta que o quartzo € muito mais resistente a re-homogeneizagéo isotopica que a
biotite, sugere que os valores isotopicos do quartzo serdo mais representativos dos
valores isotdpicos do fluido no pico metamodrfico, enquanto os resultados de biotite
serao mais representativos dos fluidos presentes no periodo retrogrado, altura em que
se formou a maioria da biotite dos charnockitos. Assim, os valores de 3'°0 de 10.3 a
10.7%0 (SMOW) em quartzo, para condigdes do pico metamorfico de T = 800 °C e Xno0
< 0.05, implicam 8'°0 do CO; de 14.4 a 14.8%. (Valley, 2003) (Tab. 15), sugerindo a
presenca de um fluido tipicamente metamdrfico, enquanto os valores de 50 de 7.5 a
8.5%0 (SMOW) e de 8D de -54 a -67% (SMOW) para a biotite, para T < 600 °C,
implicam 5'®0On20 de 10 a 11%o (Zheng, 1993b) e 5Dy20 de -23 a -36%o (Suzuoki &
Epstein, 1976) (Tab. 15), sugerindo empobrecimento em 'O no fluido aquoso
relativamente ao carbdnico, do pico metamoérfico para as condigdes de retrogradacao
(Fig. 85). Os resultados isotopicos sdo compativeis com influxo tardio de agua, tal
como sugerido pela cronologia da geragao de inclusdes fluidas e pelo decréscimo da
fugacidade de oxigénio, que tera causado a deposicao tardia de grafite em equilibrio
com inclusdes aquo-carbonicas a T = 450 — 330 °C (termometria de grafites baseada
na espectroscopia Raman).

As analises isotdpicas de 5'°C em grafites de khondalitos forneceram resultados
de -10.9 a -11.4%. (PDB), implicando, a T ~ 450 °C (estimativa maxima para a
termometria de grafites baseada na espectroscopia Raman), 3"°C do CO, de -0.8 a -

1.3%0 (Ohmoto & Rye, 1979) (Tab. 15), aproximando-se dos valores tipicos dos
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carbonatos da crosta continental (~ 0%, segundo Schidlowski, 1987) e dos carbonatos
marinhos Cambricos (Veizer et al., 1999). No entanto, como a fraccionagéo de 3'°C
entre calcite e COz, a T ~ 800 °C é de 3.2%0 (Scheele & Hoefs, 1992) e a quantidade de
metano presente nas inclusdes fluidas dos khondalitos € negligenciavel (2-3%), podera
ter havido o envolvimento (mistura) de um fluido significativamente mais leve capaz de
deprimir os valores isotopicos de &'°C. Como, para além dos carbonatos
sedimentares, sé existem duas fontes principais de carbono na crosta (Fitzsimons &
Mattey, 1994), nomeadamente matéria organica presente nos sedimentos (3'°C = -20
a -30%o — Schidlowski, 1987) e fluidos ou magmas derivados do manto (5°C = -7%. —
Kyser, 1986), poder-se-a conceber que a fluidos pesados provenientes de um
segmento carbonatado subductado durante a colisdo continental, como os marmores
da Unidade Sao Joaquim, foi misturada uma porcao significativa de fluidos derivados
do manto ou uma pequena quantidade de fluidos com origem na maturacao biogénica

do carbono.

Rocha Amostra | Mineral | 8D (%) &0 (%0) &"C (%o)
Quartzo - 10.7 -
ch kit JC24A Biotite -54 8.5 -
arnockitos JC36C Quartzo - 10.3 -
Biotite -67 7.5 -
. JC83a1 Grafite - - -11.4
Khondalitos | ;-e3:3 | Grafite ; - -10.9

Tab. 15a - Resultados de isétopos estaveis de H, O e C para os minerais referidos.

Rocha Amostra | Fluido | 8D (%0 80 (%)  8"°C (%o)
CO, - 14.8* -
Cch i JC24A H,O -23*** 11.0** -
arnockitos os6e co, - Ve -
H,O -36™** 10.0** -
. JC83a1 CO, - - -1, 3%
Khondalitos JC83c3 co, ] ] o

Tab. 15b - Resultados de isétopos estaveis de H, O e C corrigidos para a fraccionagao isotopica
mineral-fluido relatada no texto, segundo as equagdes de fraccionacdo isotépica: *Valley (2003),
**Zheng (1993), ***Suzuoki & Epstein (1976), ****Ohmoto & Rye (1979).

Os resultados isotopicos parecem sugerir que, globalmente, os fluidos presentes

no metamorfismo de alto grau eram fluidos metamdrficos enriquecidos em 80O
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provenientes de evolugao isotopica dos fluidos dos metassedimentos da area em
estudo misturados com fluidos carbdnicos derivados da desvolatilizagdo de uma fonte
carbonatada (com possivel contribuicdo menor de pequenas quantidades de fluidos
isotopicamente mais leves derivados de matéria biogénica ou do manto). Tera sido
essa mistura em proporgdes desconhecidas que originou os fluidos carbonicos
presentes nos charnockitos e posteriormente deu origem a grafite dos khondalitos
deste segmento crustal.

Embora os dados isotépicos agora obtidos sejam ainda escassos, s&o apoiados
pelo estudo de Santosh & Omori (2008) que, recorrendo a isétopos de carbono e ao
estudo da termodinamica de sistemas petrogenéticos apropriados, testaram a
possibilidade de o CO, presente nas paragéneses anidras dos granulitos serem
resultado de reacgdes de descarbonatacdo de fontes proximais, tal como a Unidade
Sao Joaquim intercalada nos metatexitos. Estes autores chegaram a concluséo que tal
€ possivel dentro dos limites de T e P e nas condigcdes normalmente presentes na

formagao dos charnockitos.

! Biotites
analisadas

=20

=40 /
/

BD (%o)

i - -
7 Metamaorfico

" r
G0 .

il

Magmatico
100
10 L] o 20 30

5130 (%)

Fig. 85 - 5'®0 vs. 8D das biotites analisadas. Verifica-se que as biotites dos charnockitos se

projectam no campo dos fluidos tipicamente metamorficos.
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EvoLucAo P-T-FLuiDO

A modelagdo dos fluidos no sistema C-O-H a uma determinada temperatura e
fugacidade do oxigénio para os blastomilonitos sugere a presenga de fluidos aquosos
com quantidades menores de metano e didéxido de carbono. Os blastomilonitos
apresentam inumeras inclusdes fluidas aquosas, carbdnicas e aquo-carbdnicas que
resultaram da sua mistura, mas nao apresentam metano. Esta contradicao dever-se-a
a desequilibrio fluido/rocha ou incertezas no calculo da fugacidade do oxigénio e da
temperatura em rochas que experimentaram elevada deformacéao cisalhante.

Tal como presente na Tab. 13, ndo foi encontrada nenhuma correlagao entre
litologias e tipos de fluidos. No entanto, € possivel afirmar que as inclusées de CO,
mais densas ocorrem principalmente nos migmatitos e que os charnockitos tém menor
quantidade de IF aquosas em comparagao com os migmatitos. Nao foi encontrada
nenhuma correlagao entre Th CO,, Tf CO,, TH e Tf gelo.

O calculo das isécoras a partir de IF representativas (sinalizadas nas Fig. 82a; d)
foi obtido com o uso das equagbes de estado Redlich-Kwong modificadas
desenvolvidas por Holloway (1977, 1981) e Flowers (1979) para as inclusées de CO»,
CO; — N2 e CO; — N2 — CHy; Duan et al. (1992) e Duan et al. (1996) para as inclusdes
fluidas de H,O — COg; e Zhang & Frantz (1987) para as inclusbes aquosas.

Na Fig. 86 encontram-se projectadas as isdcoras seleccionadas e a evolugao P-
T-Fluido inferida. Estas is6coras apresentam pressdes bastante inferiores as
estimadas pela paragénese mineral (AP = 2 - 3 kbar). Varios estudos apontam a
possibilidade de existéncia de até 20% de agua nas IF que pode nao ser visivel, pois a
agua tende a preencher os espacos junto as cavidades das IF como uma fina pelicula
(Roedder, 1972; Crawford & Hollister, 1986; Touret, 1986). A adicdo de 15 — 20% de
H,O a estas IF causaria o incremento da pressao em 1 a 1.5 kbar (Brown & Lamb,
1986, 1989; Lamb et al., 1987), ficando ainda assim aquém dos resultados
geotermobarométricos. Tendo em conta que as IF estudadas ndo apresentam
qualquer evidéncia de evolugdo pdés-aprisionamento, como bulk leakage, necking
down, ou cristalizagdo de minerais-filho, poder-se-a concluir que a caracterizagao das
inclusdes mais precoces (G1) como primarias € aparente (tal como em Lamb et al.,
1987), devendo essa terminologia ser abandonada para este caso especifico. No
entanto, a relacdo entre IF continua a ser valida, pois foi definida pelas relacbes

texturais que os diferentes grupos de IF apresentam entre si. Essa premissa serviu de
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base para as seguintes conclusdes e interpretacdo da evolugdo pos-metamorfismo

nestas rochas.
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Fig. 86 — Evolugao P-T-Fluido dos granulitos da area estudada. N e B: estimativas de temperatura
e pressao para 0s nucleos e bordos minerais, respectivamente (tal como obtido na
geotermobarometria). G: Estimativas de temperatura de deposigao das grafites. Setas finas e espessas:
Evolugdo P-T do nucleo para o bordo (tal como explicado na geotermobarometria). Seta a tracejado:

Evolugao P-T-Fluido tardia baseada nos resultados do estudo das inclusées fluidas e das grafites.

A observacgao do grafico da evolugao P-T-Fluido (Fig. 86) mostra que a geragao
das inclusoes fluidas preservadas € um processo relativamente tardio, causado pela
queda abrupta da pressdo aquando da exumacao desta porcao crustal.

Embora a tipologia G3a seja um fluido aquo-carbonico, globalmente considerado
como sendo posterior aos fluidos exclusivamente carbénicos (G1 e G2), deve-se ter
em conta que os khondalitos ndo apresentam inclusées carbonicas e que a evolugao
dos fluidos ao longo da crosta € heterogénea. Visto que nao é concebivel que apds a
geragao das inclusdes fluidas G1 e G2 a crosta tenha sido novamente aquecida, as
inclusdes G3a devem ser consideradas simultédneas a G1.

A combinagao dos resultados das diversas metodologias utilizadas permite inferir
que os fluidos metamorficos das rochas granuliticas do sector SFSAP evoluiram de
dominados por CO,; e CO,-N, como resultado das condicdes de metamorfismo

granulitico para fluidos aquo-carbénicos (por introdugéo de agua no sistema durante o
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percurso retrogrado) e, progressivamente, para fluidos aquosos a medida que a

pressao e a temperatura diminuiam.
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Parte IV

Discussao e Conclusdes
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DiscussAo

a) Evolugao P-T-t

O conjunto das observagdes de campo e petrograficas, bem como dos resultados
de quimica mineral, geotermobarometria e pseudo-sec¢des permitem estabelecer que
as rochas granuliticas estudadas percorreram uma trajectoria metamaorfica compativel
com a de um percurso directo na qual se verificou a passagem de condi¢des tipicas de
facies anfibolitica, expressas pelas paragéneses reliquiares (biotite, sillimanite e
anfibola) inclusas nos minerais das paragéneses megablasticas de alto grau
(plagioclase, piroxena e granada), para condi¢des de pico metamorfico a T ~ 800 —
900 °C e P ~ 8 — 9 kbar durante o percurso prégrado do metamorfismo.

As condigdes de metamorfismo granulitico provocaram extensa migmatizagcao
dos metatexitos com geracao de cerca de 30 a 40 % de liquido magmatico (por fusao
incongruente de biotite), dando origem a diversas manifestacbes graniticas a
granodioriticas. A continuagdo das condi¢gbes de alto grau tera levado a geracao de
charnockitos por fusdo incongruente de biotite e anfibola a partir das rochas
previamente geradas e a formagao de aplitos, podendo os charnockitos ser
considerados os residuos do processo de fusido parcial deste sector crustal.

Apos o estabelecimento do pico metamorfico, verifica-se que, no caso dos
metatexitos e blastomilonitos tera ocorrido AT = -200 a -350 °C e AP = -2 a -2.5 kbar,
para condicbes de T ~ 500 °C e P ~ 5 kbar e incremento da actividade da agua,
enquanto os charnockitos e diatexitos terdo sofrido um periodo de arrefecimento
aproximadamente isobarico lento, seguido de queda brusca de AT = -100 a -200 °C e
AP = -1 a -3 kbar, tendo evoluido em conjunto com as demais rochas a partir de T <
500 °C. Esta evolugcdo retrometamorfica tera sido responsavel pelo reequilibrio
paragenético que transformou as paragéneses granuliticas em associagdes tipicas de
facies anfibolitica e de xistos verdes com geragdo de biotite, sillimanite e
acessoriamente moscovite nos metatexitos, simplectites de biotite e quartzo nos
charnockitos (s. s.) e diatexitos, e anfibola nos enderbitos. Os blastomilonitos
formaram-se nas zonas onde se concentrou a maior parte da deformacao cisalhante e
influxo de agua a temperaturas mais baixas. Nestes casos, verificou-se o quase total
desaparecimento da paragénese de alto grau e aparecimento de mineralogia

neoblastica de mais baixas temperaturas (oligoclase, epidoto e moscovite).
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b) Evolugdo Termocronolégica

Os novos dados termocronolégicos sdo globalmente consistentes com os
reportados para os sectores S e N da Faixa Ribeira (Dias Neto, 2001; Munha et al.,
2005, respectivamente). Considerando os resultados agora obtidos, bem como os
apresentados nas referéncias bibliograficas, torna-se claro que apos os periodos
iniciais de colisdo continental ha 630 — 610 Ma, o pico metamoérfico (com abundante
fusdo parcial da crosta inferior) foi atingido por volta dos 590 — 560 Ma, considerando
toda a Faixa Ribeira.

Os novos dados petrolégicos, geocronolégicos e termocronoldgicos sugerem que
o sector central da Faixa Ribeira apods ter atingido o pico metamoérfico ha ~ 565 Ma (T =
800 — 900 °C; P = 8 — 9 kbar), tera passado por um longo periodo de manutengéo de
temperaturas elevadas (baixas taxas de arrefecimento) acompanhado por um longo
periodo de deformacao transpressiva sub-horizontal que exumou muito lentamente a
maioria dos granulitos, promovendo as condigdes térmicas ideais para progressiva
fusdo/desidratagéo da crosta inferior (tal como sugerido por Fyfe, 1973). Esta evolugao
levou a formagao generalizada de charnockitos na Faixa Ribeira até ha 510 — 480 Ma,
altura em que as taxas de arrefecimento aumentaram drasticamente por sobreposicao
de rochas mais frias ou por exumagao mais rapida associada a tectdnica pos-
orogénica (Ds3), provavelmente relacionada com os estagios iniciais da sedimentagéo
ordovicica da Bacia do Parana (Milani, 1997; 2003) no S do Brasil e da Bacia
Etendeka na parte africana do Gondwana Ocidental (Marsh et al., 2001), causada pelo
relaxamento térmico e colapso orogénico do fim da Orogenia Brasiliana.

A evolucédo termocronologica da area em estudo sugere a existéncia de um
periodo significativo de manutencao de condigdes térmicas elevadas, sendo que este
podera ter sido condicionado tanto pelo fluxo térmico vindo do manto como pela
quantidade de elementos radiogénicos produtores de calor presentes.

Os dados apontam para que, pouco apds ou durante o processo orogeénico, se
tenha iniciado uma anomalia térmica (580 — 560 Ma), reflectindo fenémenos de
upwelling da astenosfera e underplating, induzidos por erosao térmica e
adelgacamento progressivo da litosfera provocado pelo aquecimento mantélico e
geragao interna de calor numa crosta sobrespessada. Evidéncias deste fendmeno
podem ser observadas na presenca de xendlitos de flaser-gabros e cumulados
piroxeniticos em blastomilonitos. Juntamente com estes processos, a geragao de

granitéides ricos em elementos radiogénicos produtores de calor podera igualmente ter
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fornecido o suficiente isolamento térmico ao orégeno, que permitiu a manutengéo da
anomalia térmica por quase 100 Ma e, desta forma, a produgdo generalizada de
charnockitos/granulitos em diferentes etapas da evolugao da Faixa Ribeira.

A manutencao da referida anomalia térmica por longos periodos de tempo tornou
assim possivel a neo-formagao de zircoes em diferentes etapas e areas da Faixa
Ribeira. A variagdo dos regimes térmicos e taxas de arrefecimento a nivel regional
poderdo ter produzido diferentes idades geocronolégicas (como observado nos zircdes
da amostra JC36C), reflectindo a duragdo da anomalia térmica. Como Ashwal et al.
(1999) referiram, em orogenias que experimentaram arrefecimento lento, capaz de re-
homogeneizar ou manter as condigdes térmicas acima da temperatura de fecho dos
zircbes por periodos prolongados, dever-se-a ter cuidado com a interpretagdo das
idades metamorficas. Desta forma, a tectonica da Faixa Ribeira pode ser
perspectivada como uma unica orogenia de longa duragdo, removendo as
complexidades inerentes aos modelos anteriormente propostos para cenarios poli-
orogénicos (Campos Neto & Figueiredo, 1995; Heilbron & Machado, 2003; Schmitt et
al., 2004).

A area foco desta dissertacao € caracterizada pela presenca da importante mega-
estrutura — o sistema de cisalhamentos Além Paraiba — Santo Anténio de Padua
(CAPP) — com uma lineagao de estiramento de baixo angulo (10-15°). Esta mega-
estrutura é o centro de um complexo sistema de cisalhamentos paralelos dominado
por estruturas discretas desenvolvidas num regime transpressivo que deformou e
retrogradou as rochas granuliticas estudadas, tendo exumado as diferentes litologias a
velocidades distintas.

Os primeiros pulsos da transpressao terdao permitido rapidos movimentos verticais
(D1) na zona apical, enquanto nas rampas laterais da estrutura em flor os declives séao
muito menos abruptos, tornando a ascens&do (exumacgdo) muito mais lenta. Como a
colisdo entre os dois cratons (Sdo Francisco e Congo Ocidental) é obliqua e
progressivamente mais tangencial tera ocorrido uma mudanga drastica nas taxas de
exumacao entre o centro da estrutura e as rampas laterais: enquanto o movimento &
fundamentalmente colisional, por simples aproximacdo dos cratons, com rapido
encurtamento por compressédo na zona central, a exumacao desta € mais rapida que
na periferia (como descrito anteriormente), mas quando o orégeno se torna incapaz de
absorver mais encurtamento e o processo transpressional passa a ser o principal

processo de deformacdo, os maiores movimentos verticais deslocam-se para as

185



rampas laterais, tornando as taxas de exumacéao baixas na zona apical e mais altas,
comparativamente, nas rampas laterais da estrutura em flor (Fig. 87).

Este modelo tectonico evidencia que a evolugao global do CAPP (sin-D,) desde o
inicio da colisdo até aos periodos tardi-orogénicos influenciou as taxas de exumacéao
nos diferentes sectores do CAPP, bem como das associagées litolégicas, formadas
durante a Orogenia Brasiliana. Desta forma, ndo sera de estranhar que as principais
ocorréncias blastomiloniticas ocorram na zona central do CAPP, enquanto os
charnockitos (menos deformados), que se inferem como tendo sido os ultimos a

arrefecer de altas temperaturas, se encontrem nas zonas laterais da estrutura em flor.

Fig. 87 — Esquema da evolugdo da estrutura em flor e consequente efeito nas taxas de

arrefecimento consoante a posicdo na estrutura e tipos de associagbes litologicas. Taxas de
arrefecimento muito baixas nas rampas laterais da estrutura permitiram a exumagéao/arrefecimento lento
e formagado dos charnockitos isétropos, enquanto na zona central a exumagao inicial muito acentuada
favoreceu a formagdo dos blastomilonitos. O fim do processo maioritariamente colisional D4 para
predominéncia do movimento tangencial D, altera as taxas de exumacao de modo que na zona central a
exumagao passa a processar-se muito lentamente e nas rampas laterais torna-se comparativamente um

pouco mais elevada.
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c) Fontes dos Fluidos

O CO;, é o fluido mais oxidado do sistema C-O-H e o seu influxo na crosta inferior
vindo de fontes profundas tem sido defendido para explicar a formagdo dos
charnockitos (Newton et al., 1980; Janardhan et al., 1982; entre outros), bem como as
condi¢cdes elevadas de fugacidade do oxigénio obtidas nestas rochas (Valley et al.,
1990). No entanto, trabalhos como os de Touret (1971), Hollister (1988) e Cesare et al.
(2005) tém demonstrado que a redugdo de Fe®* durante a fusdo incongruente de
biotite, uma ocorréncia comum na crosta inferior, poderia causar oxidagao da grafite,
gerando, desta forma, CO; e globalmente subindo a fO,, especialmente se a agua for
removida do sistema. De facto, muitos autores excluem a possibilidade de haver
suficiente influxo de CO; na crosta inferior para produzir granulitos, pois, de acordo
com Newton et al. (1980) e Lamb & Valley (1984), seriam necessarios cerca de 10 a
25% do volume total de rocha afectada e, tal como referido anteriormente, evidéncias
experimentais e tedricas demonstram que o metamorfismo granulitico é desenvolvido
fundamentalmente em condi¢bes de fluido ausente (Lamb & Valley, 1984, 1985; Valley
et al.,, 1990; Lamb et al., 1991; Stevens & Clemens, 1993). Outra dificuldade da teoria
do influxo pervasivo de CO, prende-se com o facto de o CO, estabelecer angulos
elevados (> 60°) com o quartzo (Brennan & Watson, 1988), o que diminui grandemente
a sua capacidade de percolagdo nas rochas, explicando igualmente por que razdo o
CO, é tdao comum nos granulitos. Este trabalho levanta a possibilidade de a
abundancia de inclusodes fluidas de CO, se dever sobretudo a concentragao dos fluidos
menos moveis enquanto a agua que estabelece angulos reduzidos com o quartzo
(Brennan & Watson, 1988) e sendo muito mais soluvel nos liquidos graniticos que o
CO,, é preferencialmente removida para os liquidos ascendentes como resultado da
manutencdo de condi¢gdes térmicas elevadas anormalmente longas no tempo. Este
processo induziria igualmente a subida da fO, acima do tampao QFM, tal como
determinado para as amostras de charnockito estudadas.

Apesar destas evidéncias, alguns autores consideram que a reduzida abundancia
de grafite presente na maior parte das faixas granuliticas € sugestiva de que a fonte de
CO2 ndo pode ser interna. De facto, as unicas ocorréncias de grafite no sector
estudado limitam-se as raras amostras de khondalitos. Embora pequenos cristais de
grafite possam ser observados por microscopia electronica de transmissdo em rochas
que a olho nu se encontram desprovidas de grafite (Ferraris et al., 2004), este

fendomeno ndo é provavel para o sector SFSAP: qualquer grafite originalmente
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produzida por maturacdo de materiais biogénicos rapidamente se transformaria em
CO, assim que as rochas atingissem fugacidades do oxigénio de QFM +1.

Inclusées fluidas ricas em azoto tém sido descritas em varios ambientes
geologicos, como em eclogitos (Andersen et al., 1989; Klemd et al., 1992; Fu et al.,
2003), sedimentos de baixo grau (Darimont et al., 1988), xendlitos mantélicos
(Andersen et al., 1995), diamantes (Larsen et al., 1998) e em varios terrenos
migmatiticos e granuliticos (Glassley et al., 1984; Andersen et al.,, 1989; Herms &
Schenk, 1992; Elvevold & Andersen, 1993; Janak et al., 1999; Kitsul et al., 2000). Na
Terra, 0 azoto existe sob a forma de dois estados de oxidagdo: 0, como componente
fundamental da atmosfera e na estrutura cristalina de alguns diamantes (N2); e -3,
como componente da amonia (NH,"), estando presente na biosfera e em minerais
silicatados, como os feldspatos, micas ou anfibolas pela substituicdo do K* (Andersen
et al.,, 1995). De facto, a transferéncia da amoénia de materiais biogénicos nos
sedimentos para os minerais de alto grau resultantes é evidente, se ndo ocorreu
nenhum processo de extraccdo de azoto. Segundo Andersen et al. (1995), a amonia
presente nos minerais potassicos poderia “sobreviver’ a fendbmenos de subduccao,
desde que a actividade da agua permanecesse alta e a fugacidade do oxigénio baixa.
No entanto, este trabalho revela que a Faixa Ribeira experimentou fugacidades do
oxigénio elevadas e baixas actividades da agua, bem como fusdo incongruente de
biotite e anfibola associadas ao metamorfismo granulitico, sugerindo assim que o
consumo dos minerais potassicos (portadores de amoénia) durante o processo de
formagao dos granulitos/charnockitos tera produzido a larga maioria do N, observado

nas inclusodes fluidas estudadas.

d) Evolugao P-T-Fluido da Faixa Ribeira

As estimativas de temperatura de deposi¢cdo das grafites no intervalo de 333 a
449 °C e as observagdes de campo sao sugestivas de que tera sido a exumacgéo tardia
dos charnockitos sobre os migmatitos a responsavel pela remobilizagcado e deposigao
do CO; na zona de contacto que tera originado os khondalitos. Assim, a deposi¢cao de
grafite € o resultado da reducado tardia do CO, por mistura de fluidos aquosos e
carbonicos nos migmatitos em regime de rapido arrefecimento (Beach & Fyfe, 1972).

O caminho P-T-Fluido tardio tera envolvido arrefecimento e descompressao até
aproximadamente 450 °C, tendo sido seguido por uma queda significativa da pressao

(marcada pelas temperaturas de deposicédo da grafite), devido a fracturagdo tardia da
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crosta durante o colapso orogénico. Este fendmeno levou a formagao generalizada de
inclusdes fluidas de baixa densidade por descompressido até profundidades quase
superficiais e o influxo de agua a temperaturas de 400 — 450 °C e P < 1 kbar, tornando
o sistema de dominado por fluidos carbdnicos para aquo-carbénicos de baixa
densidade, explicando a mudanga da fugacidade do oxigénio de altamente oxidado
para reduzido e as temperaturas de deposicéo da grafite (333 a 449 °C).

A combinacdo dos dados obtidos das observagdes de campo, estimativas da
fugacidade do oxigénio, microtermometria de inclusdes fluidas e espectroscopia
Raman indicam que os fluidos metamérficos da Faixa Ribeira eram
predominantemente CO,-N, durante as condigbes granuliticas com elevadas
fugacidades do oxigénio (QFM +1), seguido de redugao tardia da fO, induzida pela
entrada de agua que transformou os fluidos em aquo-carboénicos e progressivamente
em aquosos de baixa salinidade. A referida evolugédo dos fluidos foi a resposta a uma
rapida queda de pressdo durante o percurso final de retrogradagdo/exumacao da
Faixa Ribeira. Os resultados mostram que aos 450 °C as rochas estavam ja a
profundidades de ~ 3 a 10 km que tera permitido a sua interaccdo com aquiferos
superficiais. Quando a fugacidade do oxigénio baixou o suficiente por mistura de
fluidos carbonicos e aquosos, tera ocorrido deposi¢ao de grafite.

Embora a formagdo de charnockitos por influxo de CO, seja possivel para
pequenas ocorréncias (Jackson & Santosh, 1992), tal fendmeno ndo explica a
formagao dos charnockitos massivos da Faixa Ribeira, pois a infiltragdo de CO; causa
apenas fusdo incongruente localizada ao longo de estruturas permeaveis (Valley et al.,
1983) e nenhuma outra evidéncia de influxo pervasivo € observada na area em estudo.
Por outro lado, tal como referido por Cesare et al. (2005), “a oxidagao da grafite pode
explicar a geragao in situ de CO,, fazendo com que este tenha um papel de
consequéncia e n&o de causa para a geragao de alguns granulitos e migmatitos”. Os
dados obtidos neste trabalho, nomeadamente os de is6topos de carbono, apontam
para que o CO; presente na area estudada seja o resultado da mistura de fluidos da
desvolatilizagao proximal dos carbonatos da Unidade Sao Joaquim e do provavel
processo de geragao interna de CO, por oxidagao de grafite e sua concentragcéo por
remocado de agua para os liquidos magmaticos ascendentes durante condi¢des

térmicas elevadas que se estenderam por quase 100 Ma.
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EvoLuCA0 GEODINAMICA

Trabalhos recentes noutros sectores da Faixa Ribeira (Heilbron & Machado,
2003) sugerem a presenca de um evento deformacional anterior a D1 que
corresponderia a instalacdo precoce de nappes durante os primeiros eventos
colisionais. Na area em estudo ndo existem evidéncias estruturais deste evento (aqui
denominado Dy) mas tem sido sugerido que a colisdo se tenha iniciado por volta dos
630 — 610 Ma (Machado et al., 1996; Heilbron & Machado, 2003).

Os estudos estruturais combinados com os resultados termocronolégicos
sugerem que a fase deformacional D4 sera responsavel pela exumacao da maioria dos
migmatitos e blastomilonitos, enquanto a maioria dos charnockitos foram mantidos em
profundidade (e altas temperaturas) e exumados lentamente ao longo das rampas
laterais da estrutura em flor assimétrica. A imbricacio tectonica, associada a particao
da deformacdo, produz uma exumacao heterogénea: enquanto no eixo central do
CAPP a exumacdo e ascensao dos blastomilonitos é rapida e causa grande
retrogradagéo das litologias, nos ramos laterais o processo de exumagao é mais lento
por causa do pequeno angulo dos cavalgamentos (5 a 10°). Essa caracteristica
geométrica produz forte retrogradacao apenas nos bordos dos charnockitos, enquanto
0s nucleos dos batdlitos (que funcionam como mega-boudins) permanecem
praticamente indeformados e com a paragénese granulitica preservada. Outra
caracteristica deste estilo de exumacédo € a presenca de cisalhamentos direitos ao
longo de superficies de deformagao discretas que exibem particdo da deformacéao,
incluindo corredores de elevada deformagcdo que separam blocos quase
completamente preservados, como pode ser visto na Pedreira do ltereré em que
rochas lado a lado apresentam idades Sm-Nd com uma diferenca de 40 Ma.

Os novos dados estruturais e geotermobarométricos sugerem que a actividade do
CAPP tera comegado numa fase precoce da evolugdo geodinamica da Faixa Ribeira.
Como os blastomilonitos apresentam estimativas de temperatura ~ 800 °C (com o
geotermometro de Holland & Blundy, 1994) deve ser assumido que estas rochas foram
retrogradadas pelo CAPP quando este segmento crustal ainda sustentava
temperaturas muito elevadas. Resultados geotermobarométricos previamente obtidos
na area de Santo Anténio de Padua sdo semelhantes com os agora apresentados,
sugerindo que o inicio da actividade do CAPP tera ocorrido a T > 750 °C (Porcher et
al., 1995; Bascou et al., 2002; Egydio-Silva et al. 2002). Estes dados sdo compativeis
com as idades obtidas por Machado et al. (1996) que constrangeram a actividade do
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CAPP entre os 600 e os 550 Ma. A exumagao precoce de alguns metatexitos (idade
Sm-Nd de ~ 550 Ma) sugere que o CAPP podera ter funcionado inicialmente como um
sistema de cavalgamentos, podendo-se constranger a actividade inicial do sistema
deformacional entre 575 e 550 Ma.

As idades Sm-Nd mais recentes, por sua vez, sugerem que a exumagao desses
mesmos litotipos pelo CAPP ter-se-a processado durante o periodo transpressional
que podera ter durado por quase 100 Ma.

A mega-estrutura do CAPP tera sido responsavel numa primeira fase pela
exumagao das rochas mais profundas através da geracdo de um sistema de
cavalgamentos, correspondentes a fase principal da colisdo, tendo provavelmente
gerado uma estrutura em flor simétrica, da qual ndo existem vestigios. As evidéncias
deste periodo deformacional precoce terdo sido quase totalmente obliteradas pelo
muito mais importante cisalhamento direito (D2) que se seguiu.

Os dados termocronologicos e as observagdes estruturais para a fase de
deformagdo D, suportam a existéncia de um longo periodo transpressivo direito que
tera durado, pelo menos, desde o pico metamdérfico (~ 565 Ma) até ha exumacéao de
alguns charnockitos (ha cerca de 480 Ma) na fase de deformacdo Dj, associada a
instalagao tardia de granitos e pegmatitos, bem como ao relaxamento térmico global

associado a abertura das descontinuidades sub-horizontais Dap,.

Em suma, o modelo geodindmico proposto para a area em estudo envolve um
periodo de ~ 45 Ma de encurtamento aproximadamente ortogonal, entre 610 e 565 Ma,
altura em que se desenvolveu o sistema de cavalgamentos da estrutura em flor D1 e 0
pico metamorfico foi atingido. Quando o encurtamento ortogonal se tornou
reologicamente impossivel porque as rochas nao conseguiam absorver mais
deformagdo, o regime transpressivo direito D, tornou-se a fase deformacional
dominante, pouco tempo apos o metamorfismo granulitico (T ~ 800 °C). Esta mudancga
cinematica associada as paleo-morfologias dos Cratons de Sao Francisco e Congo
tera produzido a actual estrutura em flor assimétrica com ramo SE mais desenvolvido.
O posicionamento dentro da estrutura em flor tera sido responsavel pela lenta
exumacao nos ramos laterais, podendo ter durado 80 a 100 Ma. Quando este regime
transpressivo de longa duragdo associado a colapso gravitico/erosivo do orégeno
cessou (ha 510 — 480 Ma), tera ocorrido relaxamento termo-tecténico com abertura

das falhas D3 que possibilitaram a instalagdo dos granitos e pegmatitos tardios.
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CONSIDERAGOES FINAIS E TRABALHOS FUTUROS

A integracdo dos diferentes resultados obtidos pelas diversas metodologias
utilizadas nesta dissertagdo possibilita a contextualizagdo quantitativa da evolugao
geodinamica da Faixa Ribeira numa sequéncia de eventos que se pode discriminar
desde o inicio do Ciclo Brasiliano, ha ~ 1.0 Ga, até as ultimas etapas da consolidacéo

do paleo-continente Gondwana Ocidental, ja no periodo Ordovicico.

a) Periodo Pré-Orogénico:

Apoés a fragmentagdo do paleo-continente Rodinia (Trompette, 2000) e abertura
do paleo-oceano Adamastor (> 0.8 Ga; Pedrosa Soares et al., 2001) tera ocorrido
sedimentagao nas margens passivas dos Cratons de Sao Francisco e Congo Ocidental
de sedimentos de rochas de idade transamazonica/eburneana e possivelmente de
idade mesoproterozdéica. A idade dos sedimentos depositados nas bacias
Ribeira/Araguai e Congo Ocidental, bem como a sua proximidade, sugere a
contribuicdo dos Cratons de Sao Francisco e Congo Ocidental (Kroner & Cordani,
2003).

b) Periodo Colisional (Dg) — Pico Metamorfico (D1-Ms):

Ha cerca de 630 — 610 Ma tera comecado a colisdo continental com carreamento
de nappes (Do) com vergéncia para o Craton de Sao Francisco (Heilbron & Machado,
2003), tendo resultado em sobrespessamento crustal com encurtamento
aproximadamente ortogonal durante um periodo de ~ 45 Ma e geracédo da estrutura
em flor Dy. Concomitantemente, deu-se a passagem de condicbes de facies
anfibolitica para condi¢cdes de pico metamoérfico granulitico de 800-900 °C e 8-9 kbar
com abundante migmatizagdo/desidratagcdo das rochas supracrustais e geragdo de
granitéides do tipo S e ortognaisses ha ~ 565 Ma. A compressdo do orégeno
associada a actividade cavalgante da estrutura em flor tera permitido, pouco tempo
apos o estabelecimento do pico metamorfico, a exumagao preferencial de alguns
migmatitos e blastomilonitos com taxas de arrefecimento de 3 — 10 °C / Ma na zona
central, exumando muito lentamente (~ 1 °C / Ma) as rampas laterais com angulos de

cavalgamento de 5 a 10°.
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c) Periodo Transpressivo (Do-Mo):

Pouco tempo apds o estabelecimento das condigdes de pico metamoérfico, o
encurtamento ortogonal do orégeno ter-se-a tornado reologicamente impossivel, o que
associado a obliquidade da convergéncia entre os dois cratons, num regime
transpressivo, tera originado os grandes desligamentos direitos D, e a estrutura em flor
assimétrica.

A prevaléncia da cinematica tangencial associada a anomalia térmica causada
por fendmenos de upwelling da astenosfera e underplating, bem como por isolamento
térmico do orégeno providenciado pela abundante granitogénese (iniciada por volta de
580 — 560 Ma), permitiu a exumagao/arrefecimento lento dos niveis crustais inferiores
e manutencao de temperaturas superiores a 650 °C durante quase 100 Ma.

Durante este processo, o continuo metamorfismo de alto grau transformou as
rochas granitéides dos niveis crustais inferiores em ortognaisses e, a medida que a
desidratagdo aumentava (com remogdo da agua e concentragdo do CO; e Ny) por
fusdo incongruente dos minerais hidratados, formaram-se os charnockitos em
condicdes de elevada fugacidade do oxigénio (~ QFM +1).

Durante este longo periodo (~ 570 a 510 - 480 Ma), os migmatitos e
blastomilonitos arrefeceram com AT = -200 a -350 °C e AP = -2 a -2.5 kbar, para
condi¢cdes de T ~ 500 °C e P ~ 5 kbar com acréscimo substancial da actividade da
agua, enquanto os charnockitos e diatexitos, permanecendo em niveis inferiores da
crosta terao sofrido um periodo de arrefecimento aproximadamente isobarico para
condicbes de T =700 — 750 °C e P ~ 8 kbar.

d) Periodo P6s-Orogénico (D3):

Apos o longo periodo transpressivo que tera durado até ha 510 — 480 Ma, tera

ocorrido relaxamento termo-tectonico associado ao colapso gravitico do ordégeno,
originando a abertura das falhas D3 que possibilitaram a instalacdo dos granitos e
pegmatitos tardios em regime extensional, relacionada com a abertura intra-craténica
ordovicica da Bacia do Parana — Etendeka (Marsh et al., 2001).

Neste periodo, as taxas de arrefecimento aumentaram drasticamente por
sobreposicao de rochas mais frias ou por exumagao mais rapida com os charnockitos
e diatexitos a sustentarem AT =-100 a -200°C e AP =-1a-3 kbarpara T ~500°Ce P
~ 5 kbar e posteriormente com queda brusca da pressao para niveis superficiais (T =

400 — 450 °C e P < 1 kbar). O gradiente térmico tera promovido a interaccdo com
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aquiferos superficiais (3 a 10 km de profundidade) e mistura dos fluidos carbonicos e
aquosos, tornando o sistema de dominado por fluidos carbodnicos para aquo-
carbonicos de baixa densidade e progressivamente em aquosos de baixa salinidade. A
interaccao entre fluidos, associada ao rapido arrefecimento do sistema, provocou a
reducdo da fO, (~ QFM -1) e levou a deposicéo de grafite nas zonas de contacto entre
charnockitos e migmatitos.

Durante o percurso final de exumacdo da Faixa Ribeira, o arrefecimento foi
rapido, registando-se para os charnockitos a passagem de T ~ 700 °C para T ~ 100 °C
em cerca de 15 a 45 Ma (15 a 40 °C / Ma).

e) Conclusdes:

Ficou patente ao longo deste trabalho que a evolugédo termocronolégica da zona
central da Faixa Ribeira sugere a existéncia de um periodo anormalmente longo com
manutencdo de elevado fluxo térmico que tera condicionado tanto a evolucdo das
condicdes fisicas (T, P, fO,, anxo) deste segmento crustal como a geragdo das
diversas feigdes petroldgicas e geoquimicas que destas dependem.

Outros autores, de forma diferente da agora apresentada, obtiveram resultados
que sugerem que outras orogenias com charnockitos apresentam de facto taxas de
exumacao/arrefecimento muito baixas. Miller et al. (1996) que trabalharam no Terreno
Granulitico do sul da india utilizaram dados seus e de varios outros autores das faixas
moveis Panafricanas do Gondwana Oriental (Madagascar, Antartida, Tanzania, Sri
Lanka e Eastern Ghats Belt (india)) para verificar que a regido apresentou um pico
metamorfico global por volta dos 550 — 590 Ma e que por volta dos 500 — 400 Ma se
apresentava ainda a arrefecer. Outros autores, utilizando métodos termocronoldgicos
baseados nas idades U-Pb de diferentes minerais (zircao, monazite, rutilo, allanite e
esfena) chegaram a valores de 3 °C / Ma para o arrefecimento da Orogenia
Greenviliana apds o pico metamorfico no Eastern Ghats Belt (Mezger & Cosca, 1999),
e1-2°/Ma,1-4°C/Ma, e?2—-5°/ Ma para as faixas Panafricanas de
Madagascar (Ashwal et al., 1999), Faixa Mogambicana do norte da Tanzania (Moller et
al., 1995) e Faixa Granulitica do este da Tanzénia (Moller et al., 2000),
respectivamente.

Segundo Mezger et al. (1991) e Mezger et al. (1993), taxas de arrefecimento
baixas, na ordem dos 2 a 5 °C / Ma, séo tipicas de terrenos de alto grau, mesmo os

que nao contém charnockitos (como o Reynolds Range no norte da Australia; Vry &
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Baker., 2006), e corresponderao ao longo reajustamento térmico dos niveis crustais
inferiores ao uplift pds-orogénico quando a exumacao € principalmente controlada pela
erosao. No entanto, no caso dos charnockitos da Faixa Ribeira, 3 °C / Ma é a taxa de
exumacao global, estimando-se que inicialmente (durante 50 a 90 Ma) o arrefecimento
tenha sido praticamente inexistente (~ 1 °C / Ma), com manutengédo da temperatura
acima dos 650 °C.

Como explicar a preservacao de temperaturas elevadas durante periodos tao
longos? A resposta para este problema podera estar no Modelo de Tecténica de
Extrusdo de Thompson et al. (1997) no qual estes autores sugerem que o estilo de
convergéncia da colisdo continental influencia a taxa de exumagédo do ordgeno e,
consequentemente, o tipo de rochas que se formam. Segundo estes autores a taxa de
obliquidade da convergéncia entre dois continentes (ou cratons) influencia a razao
entre cisalhamento puro e simples, sendo que nas colisées wrench-dominated em que
0 angulo de obliquidade é baixo (a < 10°), como presente na Faixa Ribeira, o
transporte horizontal é usualmente longo, bem como os periodos de aquecimento,
promovendo a formagado de granulitos em detrimento das colisbes aproximadamente
frontais ou ortogonais (a ~ 90°) em que a exumacgao € rapida e sem grande
aquecimento, promovendo a formagédo de xistos azuis ou mesmo eclogitos. Este
modelo foi utilizado para explicar a rapida exumacéo (500 °C / Ma) de nappes
colisionais (com fragmentos do manto) na orogenia Alpina da cadeia Bética no SE de
Espanha (Zeck, 2004).

De facto, comprovou-se no passado ser impossivel preservar complexos de alta
pressdo em ordgenos nos quais as taxas de exumacgao séo baixas (Sautter & Harte,
1990; Steltenpohl et al., 1993), sendo comum encontrar eclogitos e xistos azuis
retrogradados (Hsu, 1991). Segundo Ernst (2006), a preservagdao dos complexos de
alta pressdo s0 se da em orogenias que tém o ciclo de metamorfismo progrado e
retrogrado completo em periodos inferiores a 20 Ma, como nos casos dos Alpes
Ocidentais (taxa de exumagao de 20 a 24 mm/a; Gebauer et al., 1997) com taxas de
arrefecimento na ordem dos 85 a 1000 °C / Ma; os Alpes Orientais (taxa de exumacao
de 40 mm/a; Faryad & Chakraborty, 2005) com taxas de arrefecimento na ordem dos
100 a 260 °C / Ma; a Western Gneiss Region, na costa da Noruega (taxa de exumacao
de 8 a 12 mm/a; Terry et al., 2000); o Maci¢go da Boémia (Europa Central) cujas taxas
de exumacao se compreendem na ordem dos 10mm/a (Massone & O’Brien, 2003); o

terreno Dabie Sulu na zona centro-este da China (taxa de exumacéo de 6 a 8 mm/a;
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Hacker et al., 2000; Ayers et al., 2002) com taxas de arrefecimento de 40 °C / Ma (Li et
al., 2000); o Maci¢co Kokchetav no norte do Casaquistdo (taxa de exumacéo de 18
mm/a; Hacker et al., 2003); e o norte do Paquistdo (taxa de exumagao de 23 a 45
mm/a; Parrish et al., 2003).

Embora este argumento seja convincente e intuitivo, ndo é credivel que este seja
0 Unico mecanismo relevante para a formagao de charnockitos a escala global, pois
dificilmente alguma colisdo sera puramente frontal. A maioria das colisdes € obliqua, o
que implicaria a existéncia de um numero muito maior de orégenos com charnockitos.

Modelos recentes para a dindmica das fronteiras convergentes (Gibson & Ireland,
1995; Valle Aguado et al., 2005) sugerem que as colisdes continentais podem ser
seguidas de extensao e adelgacamento por soerguimento da astenosfera, propiciando
as condi¢cbes necessarias para o aquecimento prolongado destas rochas se a sua
exumacao for prolongada no tempo por efeito do estilo colisional. Sugere-se assim,
que a combinacdo destes dois factores tenha sido responsavel pela manutencédo da
anomalia térmica na Faixa Ribeira até ao colapso do orégeno por relaxamento termo-
tectonico, associado ao fim da extensao por soerguimento da astenosfera.

Porqué a concentragdo de charnockitos nas faixas orogénicas formadas na
aglutinagdo do paleo-continente Gondwana? Um trabalho recente de Veevers (2007)
sugere que a geragao de rochas alcalinas nas faixas moveis neoproterozdicas do
paleo-continente Gondwana estara relacionada com extensao pds-colisional associada
a colisdo obliqua entre os cratons Avalonia-Cadomia e Africa Ocidental e da
subduccéao do paleo-oceano Pacifico sob a Antartida no periodo de 650 a 490 Ma.

Sugere-se assim, que no caso das orogenias em que se verificam os factores
atras mencionados — colisdo continental obligua com extensdo pds-colisional — as
taxas de arrefecimento predominantes nos niveis crustais inferiores sejam muito
baixas, possibilitando a geragao de charnockitos.

Desta forma, considera-se necessario estudar, recorrendo a técnicas similares as
empregues nesta dissertagao, a evolugao geodinamica das faixas granuliticas noutras
partes do mundo até ser possivel estabelecer um padrao mais definido que permita
com toda a seguranga constituir um modelo de geracéo destas rochas e, desta forma,
compreender a dindmica da crosta inferior e sua interaccdo com os dominios

superficiais da astenosfera ao longo dos diferentes periodos da evolugéo da Terra.
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1. Estagdoes e Amostragem:

Fig. 88 — Mapa de localizagdo das observagbes de campo e amostragem. A notacdo
encontra-se simplificada para evitar o sobre carregamento da imagem, como por exemplo: 92
(local onde se colheu a amostra JC92). 26;74 (local onde foram colhidas as amostras JC26 e
JC74 em alturas distintas). E14 (Estacdo 14: local onde ndo houve amostragem e apenas
observacao). 14-19 (local onde foram colhidas as amostras JC14 a JC19). P (Localizagéo de
Santo Antonio de Padua); Cb (Localizagdo de Cambuci); SF (Localizagdo de Sao Fidelis); It
(Localizagao de Italva) (Modificado a partir de DRM-RJ, 1978 e Heilbron & Machado, 2003).
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1. Sintese dos Procedimentos Técnicos

As amostras foram preparadas para os diferentes tipos de analise no DG-FCUL e
no IGc-USP.

Os dados de quimica mineral foram determinados em sec¢des delgadas polidas,
previamente metalizadas, numa microssonda electronica JEOL JXA 733 pertencente
ao Centro de Geologia da Faculdade de Ciéncias da Universidade de Lisboa (CeGUL).
Os diferentes minerais foram analisados com uma (voltagem) corrente de aceleragéo
de 15 kV, corrente de 25 nA e diametro de feixe de 5 uym. Os elementos analisados
foram padronizados recorrendo a padrées naturais e sintéticos, tanto para silicatos
como Oxidos, apresentando um erro maximo de + 1.5 Wt%.

As analises de geoquimica de 26 amostras de Rocha Total foram obtidas no
Activation Laboratories (Ontario, Canada), através de ICP-OES para elementos
maiores e Ba, Sr, Zr, Y, V e Be, ICP-MS para os restantes elementos traco, excepto Ni,
Cu, Pb, Zn, Bi, Cd, Ag e S que foram obtidos por ICP (Tab. 16 a 18).

Elementos Maiores e Trago Si02 TiO2 AI203 Fe203 MnO MgO CaO Na20 K20 P205 Ba Sr Zr Y V Be

ICP-OES % % % % % % % % % % ppm ppm ppm ppm ppm  ppm
METHOD BLANK 002 -0001 0.2 -001 -0001 -0.01 -001 006 -001 -001 -1 -1 -1 -1 5 -1
SY3 CERT (Syenite) 59.62 0415 1175 649 032 267 826 4.12 423 054 450 302 320 718 50 20
SY-3/A 59.19 0.15 11.66 6.44 0318 252 821 411 411 053 436 305 323 722 50 21

NIST 694 CERT (Phosphate rock) 112 011 18 0.79 0.0116 0.33 436 086 051 302 - - - - 1736

NIST 694/A 11.17 0.119 184 0.73 0.011 0.33 4317 085 054 2811 115 943 96 168 1576 3

W-2 CERT (Diabase) 5244 1.06 1535 10.74 0.163 6.37 1087 214 0.627 0.131 182 194 94 24 262 13
W-2/A 5233 106 153 10.73 0.167 6.35 108 216 059 0.13 173 193 85 24 263 1
DNC-1 CERT (Dolerite) 47.04 048 183 9.93 0.149 1005 1127 1.87 0.229 0.085 114 145 41 18 148 1
DNC-1/A 4703 0481 1827 99 0148 102 1123 1.88 0.17 007 107 144 30 18 139 -1

BIR-1 CERT (Basalt) 47.77 096 1535 11.26 0.171 9.68 13.24 175 0.027 005 7.7 108 22 16 313 0.58
BIR-1/A 4754 0955 1525 1126 0171 955 1302 176 0.03 003 8 107 14 16 322 -1

GBW 07113 CERT (Granite) 7278 03 129 321 014 016 059 257 543 0.045 506 43 403 425 38 4.09
GBW 07113/A 7276 0.278 12.82 318 0139 015 059 256 541 005 495 41 396 47 34 4

NBS 1633b CERT (Fly Ash) 4924 132 2843 1113 0.02 0.799 211 0.271 226 053 709 1041 - - 296

NBS 1633b/A 49.14 1273 28 111 0.016 0.78 211 027 229 054 709 1037 228 100 290 13

STM-1 CERT (Syenite) 59.64 0.135 1839 522 0.22 0.101 1.09 894 428 0.158 560 700 1210 46 (8.7 9.6
STM-1/A 59.55 0.131 18.07 5.21 0.218 0.09 1.11 893 415 0.13 583 700 1205 43 -5 9

IF-G CERT (lron Form Sample) 412 0.014 015 5585 0.042 189 155 0.032 0.012 0.063 15 3 24 9 4 4.7
IF-G/A 4115 0004 013 5584 0036 193 154 003 -001 006 6 4 7 10 -5 5
FK-N CERT (K-Feldspar) 65.02 0.02 1861 0.09 0.005 001 0.1 258 1281 0.024 200 39 13 03 3 1
FK-N/A 65.62 0.004 1856 008 0.003 -001 01 254 1271 002 208 38 -1 -1 -5 1

Tab. 16 — Analises composicionais dos elementos maiores e tragco dos diferentes padroes
analisados por ICP-OES. Os valores certificados apresentam-se sublinhados. *Valores recomendados;

() - Valores informativos.
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Elementos Traco Ba Rb Sr Cs Ga TI Ta Nb Hf Zr Y Th U
ICP-MS ppm ppm ppm ppm ppm ppm ppm ppm  ppm ppm ppm ppm ppm
METHOD BLANK -3 -1 -2 -0.10 -1.00 -0.05 -0.01 -0.20 -010 -1.00 -050 -0.05 -0.01
Control Material W2 167 20 194 0.89 18.36 0.12 0.54 7.38 251 88.91 22.31 2.07 0.54
Certified W2 182* 20* 194* 0.99* 20* 0.2) 0.50 7.90 256* 94 24* 2.2 0.53
Control Material WMG-1 110 3 40 0.39 10.50 -0.05 0.34 5.07 1.52 53.09 14.74 1.14 0.69
Certified WMG-1 (114) 4) (41) (0.48)  (10.3) - 0.5) (6) (1.3) (43) (12) (1.1)  (0.65)
Calibration Standard MAG1 475 149 139 8.56 2271 032 118 1432 350 11698 2726 1120 297
Certified MAG1 479*  149* 146* 8.6* 204* (059) 110 1200 3.7* @ 126* 28*  119*  2.7*
Calibration Standard BIR1 8 -1 110 -0.10 1634 -005  0.07 048 066 1651 1635 0.07 0.03
Certified BIR1 7 0.25* 108* 0.01 16.00 (0.01) 0.04 0.60 0.6 1550 16* 0.03 0.01
Calibration Standard DNC1 100 3 139 0.20 1363 -0.05 0.08 124 099 3320 1760 0.24 0.08
Certified DNC1 114*  (45)  145*  (0.34) 1500 (0.026) 0.098* 3.00 1.01*  41* 18*  (0.2) (0.1)
Calibration Standard GXR-2 2240 78 158 5.22 39.43 0.53 0.85 1086 6.74 24271 18.36 8.04 3.05
Certified GXR-2 2240 78 160 5.20 37.00 1.03 0.90 11.00 830 269.00 17.00 8.80 2.90
Calibration Standard LKSD-3 649 76 247 2.38 1568  0.34 0.64 834 459 156.67 3029 1050 475
Certified LKSD-3 680 78 240 2.30 - - 0.70 8.00 4.80 178.00 30.00 1140 4.60
Calibration Standard MICA Fe 145 2000 4 17234 9380 16.03 3322 27857 26.19 816.83 46.73 15052 89.34
Certified MICA Fe 150*  2200* 5* 180* 95* 16.00  35* 270 26* 800* 48* 150* 80*
Calibration Standard GXR1 893 3 286 2.80 16.62  0.52 0.08 109 084 2927 3090 243 3421
Certified GXR1 750 (14) 275 3.00 1380 (0.39) 018 (0.8) 096 (38) 3200 244 3490
Calibration Standard SY3 433 208 297 2.73 33.88 171 1474 12792 10.71 33659 796.50 823.47 592.10
Certified SY3 450 206* 302* 2.50 27* 1.50 30* 14800 9.70 320.00 718* 1003*  650*
Calibration Standard STM1 591 118 674 1.58 36.55 0.32 19.81 259.34 27.88 1200.00 46.32 29.29 9.52
Certified STM1 560*  118* 700* 1.54* 36* 0.26  18.6* 268* 28*  1210* 46* 31*  9.06*
Calibration Standard IFG1 8 -1 4 -0.10 -1.00 -005 024 -020 -010 235 1057  0.06 0.04
Certified IFG1 2 0 3 0.06 0.70 0.02 0.20 01* 0.04 1.00 9* 0.10 0.02

Tab. 17 — Analises composicionais dos elementos trago dos diferentes padrées analisados por

ICP-MS. Os valores certificados apresentam-se sublinhados. *Valores recomendados; () - Valores

informativos.

Elementos Traco Cr Co \Y Bi In Sn W Mo As Sb Ge
ICP-MS ppm ppm ppm ppm ppm ppm ppm ppm ppm ppm ppm
METHOD BLANK -20.00 -1.00 -5.00 -0.10 -0.10 -1.00 -0.50 -2.00 -5.00 -0.20 -0.50
Control Material W2 87.83 44.33 250.13 0.31 -0.10 1.90 -0.50 -2.00 -5.00 0.79 1.51
Certified W2 93* 44* 262* (0.03) - - (03)  (0.6) 1.24 0.79 (1.0)
Control Material WMG-1 786.21 21177 161.58 7.00 -0.10 2.18 -0.50 -2.00 14.15 2.52 1.61

Certified WMG-1 (770)  (200) (149) - - (22) (13 (14 ) (1.8) -
Calibration Standard MAG1 96.56 20.76 129.80 -0.10 -0.10 2,94 1.42 -2.00 10.01 0.72 1.17

Certified MAG1 97* 20.4* 140* 0.34 (0.18) 3.60 1.40 1.60 9.20 0.96* -
Calibration Standard BIR1 392.85 54.52 312.61 -0.10 -0.10 -1.00 -0.50 -2.00 -5.00 0.57 1.43
Certified BIR1 382%  514* 313* (0.02) - 065 007 (05  (0.4) 058 1.50
Calibration Standard DNC1 268.96 56.50 157.38 -0.10 -0.10 1.20 -0.50 -2.00 -5.00 0.79 1.24
Certified DNC1 285%  54.7* 148* (0.02) - - (02 (07 (02 096* (13
Calibration Standard GXR-2 36.79 7.08 50.09 0.18 -0.10 1.67 1.60 -2.00 40.60 37.42 0.93

Certified GXR-2 36.00 8.60 52.00 (0.69) (0.252) 1.70 1.90 (2.1) 25.00 49.00 -

224




Calibration Standard LKSD-3
Certified LKSD-3

Calibration Standard MICA Fe
Certified MICA Fe

Calibration Standard GXR1
Certified GXR1

Calibration Standard SY3
Certified SY3

Calibration Standard STM1
Certified STM1

Calibration Standard IFG1
Certified IFG1

84.29
87.00
81.22

90*

-40.00
12.00

-40.00

(1)

-20.00
43)

-20.00

4.00

30.50
30.00
24.81
23*
7.87
8.20
7.61
8.80
-1.00
0.90
29.90
29*

73.95
82.00
128.95
135*
86.49
80.00
46.48
50.00
-5.00
®7)
10.26
2.00

-0.10

-0.10
1.90

1380.00

1380.00

3.66
(0.8)
218
013
031

-0.10

0.60
0.60
0.78
0.77

-0.20

-0.10

(0.12)
-0.10
0.20

1.88
3.00
70.36
70
51.15
54.00
8.80
(65)
11.56
6.80
2.64
0.30

0.84
(<4)
8.43
15.00
153.24
164.00
953
1.1*
3.62
3.6*
222.45
220.00

-2.00
(<5)
-2.00
1.20
17.05
18.00
-4.00
1.0
6.02
5.20
-2.00
0.70

45.76
27.00
-5.00
3.00
426.49
427.00
28.86
18.80
3.02
4.60
-5.00
1.50

131
1.30
-0.20

71.93
122.00
0.49
0.31
1.73
1.66*
0.69
0.63

2.67
3.20
2.42

251
1.40
1.39
(14

24,01
24.00

Tab. 17 (cont.) — Analises composicionais dos elementos trago dos diferentes padrdes analisados

por ICP-MS. Os valores certificados apresentam-se sublinhados. *Valores recomendados; () - Valores

informativos.

Elementos das Terras Raras La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tbh Dy Ho Er Tm Yb Lu
ICP-MS ppm ppm ppm ppm ppm  ppm  ppm  ppm  ppm  ppm  ppm  ppm  ppm  ppm
METHOD BLANK -0.05 -005 -0.01 -005 -0.01 -001 -0.01 -001 -0.00 -001 -0.01 -001 -0.01 0.00
Control Material W2 11.37 24.98 305 1289 334 117 38 070 403 078 236 035 208 032
Certified W2 11.4* 24* (5.9) 1400 3.25* 11* 36* 0.63 38 0.76* 250 038 205* 0.33*
Control Material WMG-1 8.49 17.91 222 9.50 2.39 0.77 2.68 0.46 2.56 049 149 022 132 021
Certified WMG-1 8.2) (16) - ) (2.3) (0.8) - 04) (28) (05) - 0.2) (13) (0.21)
Calibration Standard MAG1 42.99 89.31 10.00  36.55 7.14 1.49 6.28 0.99 5.19 095 288 043 260 040
Certified MAG1 43* 88* 9.30 38* 7.5% 155 58% 096* 52* 102 300 043* 26* 0.40*
Calibration Standard BIR1 1.39 2.50 0.50 2.59 114 055 194 042 271 058 183 029 168 0.27
Certified BIR1 0.62* 1.95*  0.38*  2.5* 11* 054* 185* 0.36* 25 057 17* 0.26* 165 0.26*
Calibration Standard DNC1 4.00 8.72 1.12 4.85 143 062 207 044 284 061 202 033 194 032
Certified DNC1 3.8* 10.60 1.30 49* 138* 059 200 041* 270 062 2*  (0.33) 2.01* 0.32*
Calibration Standard GXR-2 26.13 53.65 557 198 365 078 325 053 298 057 183 028 177 0.28
Certified GXR-2 25.60 51.40 - (19) 350 081 (33) 048 330 - - (0.3) 204 (0.27)
Calibration Standard LKSD-3 50.64 95.63 1185 4344 7.96 1.50 6.65 0.97 5.17 097 303 046 279 043
Certified LKSD-3 52.00 90.00 - 44.00 8.00 1.50 - 1.00 4.90 - - 270 040
Calibration Standard MICA Fe 196.37 41829 4981 17588 3317 063 2258 268 1060 137 381 055 331 049
Certified MICA Fe 200* 420* 49*% 180* 33 07 21* 2.7* 11* 16* 3.8* 048 35* 05*
Calibration Standard GXR1 9.11 16.11 211 8.64 286 063 416 084 492 093 274 041 221 032
Certified GXR1 7.50 17.00 - (18) 270 069 420 083 430 - - (043) 190 0.28
Calibration Standard SY3 1150.00 2050.00 223.18 736.61 12951 19.84 131.16 23.83 14436 29.61 9434 1420 7252 9.17
Certified SY3 1340*  2230*  223* 670.00 109.00 17*  105* 18.00 118.00 29.5* 68.00 11.6* (62) 7.90
Calibration Standard STM1 15520 27045 26.16 7980 1235 363 930 155 836 147 461 069 435 0.66
Certified STM1 150* 259* 19* 79* 12.6* 3.6* 9.5* 155 8.1* 190 42* 069 44 0.60
Calibration Standard IFG1 3.95 4.85 0.61 2.07 0.45 0.40 0.75 0.14 0.88 021 072 010 061 0.10
Certified IFG1 2.8* 4* 0.4* 0.20 04* 0.39* 0.74* 0.11* 0.8* 0.2* 0.63* 0.09* 0.6* 0.09*

Tab. 17 (cont.) — Andlises composicionais dos elementos das Terras Raras dos diferentes padroes

analisados por ICP-MS. Os valores certificados apresentam-se sublinhados. *Valores recomendados; ()

- Valores informativos.
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Elementos Traco Ni Cu Pb Zn Bi Cd Ag S
ICP ppm ppm ppm ppm ppm  ppm  ppm %
AN-G cert 35.00 19.00 2.00 20.00 0.03 0.08 - 0.01
AN-G 3418  13.93 653 1805 -200 0.79 -0.30 0.01
SDC-1 cert 3800 30.00 25.00 103.00 0.26 (08 0.04 007
SDC-1 3512 2997 2948 10233 -200 059 -0.30 0.08
DNC-1 cert 247.00 96.00 6.30  66.00 (02 (182 (.027 (0.039
DNC-1 25324 91.23 8.80  58.87 409 049 -030 0.06
SCO-1 cert 2700 2870 3100 10300 037 014 013 0.06
SCO-1 2840 27.08 3349 10258 -200 0.86 -0.30 0.07
GXR-6 cert 2700 66.00 101.00 118.00 (.29 (1 130 0.02
GXR-6 26.84 68.05 96.79 127.75 -2.00 112 047 0.02
GXR-2 cert 21.00 76.00 690.00 530.00 (.69 410 17.00 0.03
GXR-2 2001 7742 68432 53153 -200 415 1683 0.02
GXR-1 cert 41.00 1110.00 730.00 760.00 1380.00 3.30 31.00 0.26
GXR-1 4197 1159.12 761.24 750.32 1374.09 3.67 3091 0.26
GXR-4 cert 4200 6520.00 5200 73.00 19.00 (86 4.00 1.77
GXR-4 4165 6180.38 57.12 76.25 19.74 081 312 1.76

Tab. 18 — Anadlises composicionais dos elementos trago dos diferentes padrées analisados por
ICP. Os valores certificados apresentam-se sublinhados. *Valores recomendados; () - Valores

informativos.

Os resultados geocronolégicos U-Pb (TIMS), Sm-Nd, Rb-Sr e K-Ar foram obtidos
no Centro de Pesquisa Geocronolégica (CPGeo) do Instituto de Geociéncias da
Universidade de Sao Paulo. Foram usados procedimentos analiticos de rotina para as
analises isotdpicas tais como descritos por Sato et al. (1995) e Tassinari et al. (2003).

A separacao dos minerais, bem como a preparacdo das amostras de rocha total,
para analise pelos diferentes métodos geocronoldgicos seguiu os procedimentos de
rotina para obtencdo de concentrados minerais do Laboratério de Separagao do
CPGeo (Basei et al., 1995). De uma forma resumida, pode-se referir que foram
utilizadas as seguintes técnicas para separagado dos diferentes minerais: britagem
manual da rocha, fragmentagcdo em britador de mandibulas, pulverizagdo da amostra
total com moinho de bolas de tungsténio, separagcdo granulométrica com uso de
peneiros, separagdo magnética grosseira com iman, separagdo magnética com
aparelho Frantz, concentracdo de minerais densos através de pressdao de agua e

vibracdo em mesa de Wiffley, separagdo por densidade com utilizacdo de liquidos

densos como o bromoférmio (d =2.85g/ cms) e o iodeto de metileno (d =3.2g/ cms),

ataque de sulfuretos com acido nitrico, separagcao a mao com auxilio de lupa binocular.
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As granadas e os zircbes foram separadas a mé&o, tendo estes ultimos sido
organizados por classes morfolégicas para analise no método U-Pb (TIMS) e reunidos
para observagdo em catodoluminescéncia no caso do método U-Pb (SHRIMP). O
tratamento quimico dos concentrados dos diferentes minerais e amostras de rocha
total foi igualmente realizado com os procedimentos de rotina do CPGeo que se
encontram descritos pormenorizadamente nos Anexos B3 a B6.

O U e o Pb (TIMS) foram medidos por técnicas de diluicdo isotopica e separados
com os procedimentos desenvolvidos por Krogh (1973) e Parrish (1987). As
composi¢coes de Pb foram corrigidas usando o padrao natural Pb NBS SRM-982 e o
padrao sintético Pb NBS SRM-983. A fraccionacéo de U foi monitorizada com o padrao
NBS SRM U-500. As incertezas nas razdes Pb/U estdo na ordem dos 0.5%. O 2*®Pb,
27pp ¢ 2%°ph foram corrigidos com o Pb branco que se situou na casa das 70 pg
durante o periodo de analise. Os valores de U e Pb foram obtidos num espectrometro
de massa multi-colector Finnigan MAT 262, tendo as idades sido calculadas com as
constantes de decaimento recomendadas por Steiger & Jaeger (1977).

O Rb, Sr, Sm e Nd foram medidos por técnicas de diluicdo isotopica. O Sr foi
normalizado para 2°Sr/%Sr = 0.1194 e as analises de %Sr/**Sr para o padrao NBS987
obtiveram o valor médio de 0.71028 + 0.00006 (20) com os teores do branco a 5 ng.
Os teores de Nd foram normalizados a "*®Nd/"** Nd = 0.72190 e os valores médios de
SNd/"**Nd para os padrées La Jolla e BCR-1 foram 0.511847 + 0.00005 (20) e
0.512662 + 0.00005 (20), respectivamente, com teores de branco de 0.03 ng durante o
periodo de analise. Os valores de Sr e Nd foram obtidos num espectrometro de massa
multi-colector Micromass VG 354, tendo as idades sido calculadas com as constantes
de decaimento recomendadas por Steiger & Jaeger (1977).

As determinagdes de idade pelo método K-Ar foram realizadas com o auxilio das
técnicas descritas por Amaral et al. (1966). O potassio foi determinado por
espectrofotometria de chama usando um aparelho Micronal B-262 com padrio interno
de litio. A extraccao de Ar foi realizada num sistema de alto vacuo (presséao inferior a
107 mmHg) e fornos de cobre e titanio, tendo sido adicionado um spike. As analises
isotopicas de argon purificado foram determinadas com um espectrometro de massa
automatico MS-1, tendo as idades sido calculadas com as constantes de decaimento
recomendadas por Steiger & Jaeger (1977).

Os resultados geocronolégicos U-Pb SHRIMP foram obtidos no SHRIMP

Laboratory of the Australian National University e no Beijing SHRIMP Centre, Institute
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of Geology, Chinese Academy of Geological Sciences. Os procedimentos realizados
por ambos os laboratérios sdo semelhantes. Os resultados de U-Pb do SHRIMP | da
Australian National University foram obtidos com um diametro de feixe de 30 ym e
apresentam um erro em 2*°Pb/?*®U tipicamente na ordem de 1.5 a 2.0 % para as
calibragcbées usando os padrdes de zircao disponiveis. A abundéancia de U foi calibrada
em 238 ppm de U (£ 10%) de fragmentos do zircao padrao SL13 e o Pb/U foi calibrado
no padrdo AS57 (1100 Ma: Paces & Miller, 1993). Todos os erros tém em conta
flutuagbes néo lineares nas taxas de contagens de ides para além das esperadas
pelas estatisticas. Os resultados de U-Pb do Beijing SHRIMP Centre foram obtidos
com um SHRIMP — II. As razdes 2°°Pb/?*®U apresentam um erro tipico na ordem dos
1.5 a 2.0%, tendo a abundancia de U e razées U/Pb sido calibradas com 238 ppm de
U de um outro fragmento do zircao padrao SL 13 com idade de 572 Ma. De igual
forma, todos os erros tém em conta as flutuagdes nao lineares nas taxas de contagens
de ides para além das esperadas pelas estatisticas. Os procedimentos analiticos,
incluindo os métodos de calibracdo encontram-se descritos com maior pormenor nos
trabalhos de Stern (1998) e Williams (1998).

O calculo das idades foi sempre obtido com o uso do programa informatico
ISOPLOT/Ex de Ludwig (2003), sendo que para ambos os tipos de datagdo U-Pb
SHRIMP, as idades apresentadas sdo médias ponderadas das idades 2*°Pb/?®U dos
zircOes analisados.

O estudo microtermométrico de inclusdes fluidas foi realizado no Laboratério de
Microtermometria de Inclusdes Fluidas do Centro de Geologia da Universidade de
Lisboa, usando um equipamento Chaixmeca acoplado a um microscopio petrografico
Nikon Optiphot — Pol, e no Laboratério de Microtermometria do Centro de Geologia da
Universidade do Porto (CGUP), usando também um Chaixmeca acoplado a um
microscopio petrografico Nikon Optiphot — Pol. As medigdes microtermométricas foram
realizadas a partir da observacdo Optica em laminas bi-polidas de 11 amostras
previamente escolhidas, com cerca de 150 - 200 um. A platina foi calibrada usando os
padrées sintéticos de Inclusdes Fluidas Syn Flinc (-56.6 °C, 0.0 °C e 373 °C). Para a
Th CO, e Tf gelo a preciséo situa-se em = 0.3°C, enquanto para TH é + 2 °C. A
reprodutibilidade é de + 0.1 °C para temperaturas entre -100 e + 31 °C, enquanto para
T > 50 °C é de £ 1 °C. Foi impossivel realizar temperaturas de homogeneizagao de

amostras com predominio de N, ou CHy, pois a temperatura minima (fiavel) obtida
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pelas platinas € de -140 °C. As observagdes microtermomeétricas foram realizadas com
uma ampliagéo global de 600x e 1200x.

As analises de espectroscopia Raman representativas das inclusdes fluidas
carbonicas e aquo-carbdnicas e das grafites estudadas foram realizadas no
Laboratério de Espectroscopia Micro-Raman do Centro de Geologia da Universidade
do Porto com um espectrometro Dilor-Jobin Yvon-Spex tipo Labram equipado com um
microscopio confocal e um laser de He-Ne (632.8 nm e 15 mW) a temperatura
ambiente. Em todas as inclusdes fluidas analisadas foi procurado CO,, N, e CHy,
sendo que os seus limites de detecgao sao inferiores a 1 mol% (Andersen et al., 1989).
A metodologia usada para quantificacdo das diferentes espécies de inclusées é
descrita por Prieto et al. (2003). Quando considerado necessario, também foi
procurado CO, H,S e SO,. No entanto, estes compostos ndo foram encontrados em
nenhuma das amostras seleccionadas. Foram utilizados os seguintes picos na
quantificacdo por espectroscopia Raman: D1 = 1333 cm™, G = 1583 cm™ e D, = 1618
cm™ para a grafite, 1285 cm™ e 1390 cm™ para o CO,, 2330 cm™ para o N, e 2915 cm”
! para o CH,. Foi igualmente utilizado um programa informatico Labspec desenvolvido
pela Dilor-Jobin Yvon que ajusta curvas Guassianas-Lorentzianas aos picos das
grafites. Os calculos de varios parametros das inclusdes fluidas, bem como, das
respectivas isdécoras foram obtidos com o software de Bakker (1997; 2003).

As grafites foram igualmente analisadas com um difractémetro de raios-X Philips
PW 1050 pertencente ao Centro de Geologia da Faculdade de Ciéncias da
Universidade de Lisboa. Foi utilizada uma ampola de cobre (Ky = 1.54056 A) e um
comprimento de onda 26 de 0 — 80°.

As analises de isotopos estaveis de H, C e O foram realizadas no Activation
Laboratories (Ontario, Canada) por espectrometria de massa TIMS, tendo como
precisdo 0.2%. para 5'°C na grafite e 5D na biotite e 0.3%o para 3'°0 no quartzo e
biotite.
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2. Método de extracgao do Ar:

O método K-Ar contempla a analise separada de K e Ar, visto que este ultimo é
um gas. Assim, o argon teve que ser separado dos demais gases atraves de técnicas
de purificacdo em sistemas isolados.

O objectivo da linha de purificagdo do argon €, através do uso de fornos de cobre
e titdnio, apreender os demais gases libertados pela fusdo da amostra inicial,
nomeadamente os muito abundantes vapor de agua e diéxido de carbono, deixando
na linha apenas os gases inertes ou raros como o Ar. Obtém-se assim, um
concentrado de gases raros que a espectrometria de massa discrimina muito

facilmente devido as diferencas de massa entre os elementos desse grupo.

Comecou-se por medir o vacuo da linha até se ter verificado que este se
encontrava a P < 107 mmHg.

Verificou-se que ambos os fornos se encontravam desligados e que os niveis de
azoto para refrigeragcédo do sistema se encontravam completos.

Fecharam-se as valvulas da tubagem de vidro do sistema.

Ligaram-se os fornos e os ventiladores. Comecou-se lentamente a subir a
temperatura da amostra até obter a sua fusao.

Aguardou-se 10 minutos e posteriormente adicionou-se o spike.

Comecou-se lentamente a resfriar o forno principal.

Abriu-se a primeira valvula e deixaram-se os gases a reagir com o forno de cobre
durante 30 minutos.

Colocou-se um pote de azoto numa das extremidades da tubagem de vidro de
modo a que os gases remanescentes fossem sugados. Fechou-se a primeira valvula
para que os gases ndo voltassem para tras. Deixou-se o azoto durante 5 minutos e
desligou-se o forno de cobre.

Abriu-se a segunda valvula e deixou-se o0 gas reagir com o forno de titanio
durante 40 minutos. Desligou-se o forno de titanio e esperou-se 10 minutos.

Colocou-se um pote de azoto na extremidade final da tubagem de modo a que o
gas remanescente fosse sugado e esperou-se 20 minutos.

Com a ajuda de um macarico cortou-se a parte do tubo de vidro que continha o

argon, selando-o0 no momento e levou-se para analise no espectrometro de massa.
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3. Tratamento quimico do método K-Ar:

Pesou-se cuidadosamente a amostra, na quantidade necessaria para analise,
sendo que esta depende do tipo de material analisado. Registou-se o peso da
amostra.

Colocou-se em cada cadinho com a amostra 0.5 ml de H,SO4 (50%) e adicionou-
se 3 ml de acido fluoridrico (HF). Tapou-se bem os cadinhos e colocou-se no ultra-som
por aproximadamente 50 minutos.

Retirou-se do ultra-som e deixou-se no aquecedor por uma noite debaixo de uma
ldmpada fraca. Na manhad seguinte, colocaram-se os cadinhos abertos num
evaporador durante 3 horas.

Retirou-se o cadinho do evaporador e hidrolisou-se, colocando lentamente agua
tri-destilada até cerca de 2/3 do volume do cadinho e aqueceu-se por um periodo de
uma noite até a amostra ficar totalmente dissolvida.

ApoOs a dissolugdo em agua, transferiu-se a solugéo para um Erlenmeyer de 125
ml e neutralizou-se com NH4OH. Adicionou-se 5 ml de (HN4).CO3; a 10%. Filtrou-se a
solucgao, através de papel de filtro para um baldo volumétrico de 200 ml.

Completou-se o baldo volumétrico com agua tri-destilada. Homogeneizou-se a
solugéo e transferiu-se para um frasco de polietileno para armazenamento (solugéo
mae).

Adicionou-se, com o auxilio de uma pipeta, 30 ml de 13 Li-133 (1/3 ppm) e 10 ml
de solucdo da amostra para um frasco de polietileno de 60 ml.

Analisou-se a quantidade de potassio por fotometria de chama.
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4. Tratamento quimico do método Rb-Sr:

Colocou-se aproximadamente 0.1 g da amostra num béquer envolvido por papel
de aluminio para evitar problemas de estatica.

Adicionou-se 1 ml de HNO3 concentrado e destilado e 3 ml de HF destilado e
colocou-se num ultra-som durante 60 minutos.

Deixou-se em aquecimento durante uma semana (60 °C) e depois colocou-se a
evaporar até a secura.

Dissolveu-se com HCI 6N destilado e deixou-se em capa aquecedora por uma
noite a 60 °C. Evaporou-se até a secura e dissolveu-se com HCI 2.62N.

Como foi feita diluicdo isotépica, deixou-se o béquer em repouso por 10 dias e
procedeu-se a separagcao da amostra para 3 analises espectrométricas: da amostra
natural, Sr + spike e Rb + spike. Assim, separou-se amostra que ficou em repouso em
3 aliquotas para 3 tubos de centrifugagéo.

Procedeu-se a centrifugacdo durante o tempo necessario para o liquido ficar
transparente com o residuo totalmente depositado no fundo.

Usando uma trompa de vacuo e com HCI 2.62N fez-se refluxo em todas as
colunas de resina cationica (AG-50 WX8, 200-400 mesh).

Deixou-se escoar todo o acido e iniciou-se a deposicdo da amostra de acordo
com a calibragao: 13 ml de HCI desprezados, 10 ml de HCI e Rb recolhidos, 14 ml de
HCI desprezados, 10 ml de HCI e Sr recolhidos.

Adicionou-se algumas gotas de HNO3 concentrado e colocou-se para secar em
evaporadores até a secura completa.

O residuo seco foi levado para o espectrometro de massa para ser analisado

isotopicamente.
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5. Tratamento quimico do método Sm-Nd:

Pesou-se num béquer aproximadamente 0.1 g da amostra e adicionou-se o spike
combinado de Sm-Nd.

Adicionou-se 1 ml e 3 ml de HNOsz e HF concentrados e destilados,
respectivamente e colocou-se em ultra-som por aproximadamente 45 minutos.

Deixou-se o béquer aberto em aquecimento (60°C) sob lampada em evaporador.

Adicionou-se 0.5 ml de HNOj3; concentrado ao residuo formado e colocou-se para
evaporar até secura novamente.

Dissolveu-se com aproximadamente 5 ml de HCI 6N e deixou-se em aquecimento
(60 °C) sob lampada em evaporador durante uma noite.

Apo6s uma noite, evaporou-se até secura e dissolveu-se com 2 ml de HNO3 1N.

De seguida, processou-se a passagem da dissolugdo pelas colunas de troca
cationica (AG 50WX8) com resina especifica para Elementos das Terras Raras (RE
Spec) e posteriormente na coluna LN Spec para extracgdo do Sm e Nd:

Depositou-se a amostra dissolvida em HNO3s; 1N na coluna RE Spec. Apds
sucessivas lavagens com o mesmo acido os catides nao desejados foram eluidos e
desprezados.

Adicionou-se HNO3; 0.05N para recolha dos Elementos das Terras Raras. O
material recolhido foi evaporado até secura.

Dissolveu-se com 0.2 ml de HCI 0.26N o residuo de Elementos das Terras Raras.

Depositou-se a amostra com 0.2 ml de HCI 0.26N. Adicionou-se 0.2 ml de HCI
0.26N trés vezes seguidas.

Adicionou-se 3 ml de HCI 0.26N e desprezou-se o0 conteudo.

Adicionou-se 5 ml de HCI 0.26N e recolheu-se o Nd.

Adicionou-se 2 ml de HCI 0.55N e desprezou-se o0 conteudo.

Adicionou-se 3 ml de HCI 0.55N e recolheu-se o Sm.

Os concentrados elementares foram levados para o espectrometro de massa

para serem analisados isotopicamente.
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6. Tratamento quimico do método U-Pb (TIMS):

Apos lavagem, os zircées foram novamente separados magneticamente no
aparelho Frantz com diferentes inclinagdes para realizagdao do Split (obtengcao de
fraccdes com diferentes susceptibilidades magnéticas conhecidas por M1, M2, M3,
etc.). Apenas os zircdes das fracgdes menos magnéticas foram utilizados.

AplOs separacdo dos zircbes e sua organizagdo por classes morfologicas,
realizada a mao com o auxilio de uma lupa binocular de alta precisdo em laboratério
limpo, as amostras foram dissolvidas para analise em espectrometria de massa.

Estimou-se opticamente, através de um programa informatico, o peso de cada
classe morfologica de zirces e colocaram-se em diferentes béqueres.

Comecgou-se por lavar as amostras com HCIl e HNO3 (50%) a quente.

Colocou-se a amostra em agua mili-Q no ultra-som.

Adicionou-se HF e HNO; concentrados e o spike 2®°Pb (7 pl). Colocou-se cada
uma das amostras em bombas de Teflon e levou-se a estufa (200 °C) durante 3 dias
para total dissolucéo.

Evaporou-se o conteudo da amostra, adicionou-se HCI (6N) e colocou-se na
estufa por mais um dia.

A solucao foi transferida para um béquer de 7 ml e evaporada a seco.

Colocaram-se 2 gotas (~ 80 ul) de HCI (3N).

A solugao foi passada nas colunas de troca catiénica com resina Eichrom 1 x
8200 a 400 mesh, para separacgao e purificagado do U e Pb.

O U e Pb foram recolhidos apés adicao de 8 gotas de agua mili-Q.

A solucgao final das colunas foi depositada em filamentos de rénio para leitura no

espectrometro de massa.
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