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RESUMO

A dissertagdo versa sobre a lateritizacdo do depdsito Madeira que ocorre associado a
facies albita granito do granito Madeira (tipo A, ~ 1,82 Ga). O depdsito Madeira situa-se na
floresta amazénica, onde intemperismo quimico é intenso e lateritizacdo € um importante
processo de formacgdo de depoOsitos minerais. Este depdsito representa um caso particular,
onde a rocha-mde é um depdsito mineral; assim, mineralizacdo priméaria e mineralizagdo
lateritica ocorrem no mesmo perfil. A rocha-mé&e tem uma associagdo mineral incomum, que
inclui quartzo, albita, k-feldspato, zircéo, criolita (NasAlFs), fluorita, polilitionite, riebeckita
rica em Zn, F-anita rica em Zn, torita, cassiterita, pirocloro, columbita, xenotima, gagarinita-
(Y), fluocerita-(Ce) e genthelvite. Uma caracteristica importante da rocha é a sua riqueza em
fldor (2 a 6% em peso), principalmente sob a forma de criolita ou fluroita na matriz.
Inicialmente foram investigadas as alteracdes micromorfoldgicas destes minerais ao longo de
perfis de intemperismo. Em seguida, os realizados estudos geoquimicos em perfis
selecionados. Os dados quimicos foram convertidos em propor¢es volumétricas para
quantificar as variacdes nos teores de elementos em amostras com diferentes graus de
lateritizacdo, e foram realizados célculos de balanco de massa tendo o Al como elemento de
referéncia. Desta forma, foram obtidas muitas informacdes sobre 0s processos que atuaram na
formacdo do perfil lateritico a partir do depdsito Madeira. A rocha-mée representava
claramente um sistema aluminoso com quantidades mais baixas de Fe. A perda total de alcalis
e perda parcial de SiO, originou argilas cauliniticas. A razdo molar de SiO,/Al,03~2 foi
adequada para a geracdo de minerais de argila aluminosos com estrutura 1:1, tais como a
caulinita. Com a maior perda de SiO, na parte superior do perfil ocorreu a formacdo de
gibsita. Hematita é principal mineral de ferro formado porque o meio foi alcalino com alta
razdo OH/Fe (>2). A lixiviacdo de elementos alcalinos conduziu ao enriquecimento relativo
de alguns elementos economicamente importantes, tais como Sn, Nb e ETR. No entanto, a
distribuicdo de alguns metais, tais como o Pb, Zn e ETR, difere do padrdo normalmente
esperado no intemperismo, o que pode ser explicado por algumas caracteristicas especiais da
paragénese e pela alta atividade de F nas solucGes, que influenciou 0s processos intempéricos
de duas maneiras diferentes: intensa corrosdo até mesmo de minerais muito resistentes e

formacdo de complexos estdveis, especialmente com cations duros, tais como os ETR.

Palavras-chave: geoquimica; intemperismo; lateritizacdo; balanco de massa; granito
Madeira; Pitinga; Amazonas.



ABSTRACT

The paper deals on the laterization of the Madeira deposit associated with the albite-
enriched granite facies of the A-type Madeira granite (~1.82 Ga). The Madeira deposit is
located in the Amazon rain forest, where chemical weathering is intensive and lateritization is
a major process of ore deposit formation. This deposit represents a particular case, where the
parent rock is an ore deposit; thus primary mineralization and lateritic mineralization occur in
the same profile. The parent rock has an unusual mineral association, which includes quartz,
albite, k-feldspar, zircon, cryolite (NasAlFs), fluorite, polylithionite, Zn-rich riebeckite, Zn-F-
rich annite, thorite, cassiterite, pyrochlore, columbite, xenotime, gagarinite-(Y), fluocerite-
(Ce), and genthelvite. An important feature of the rock is the F richness (2 to 6% wt) mainly
in the form of cryolite or fluorspar in the matrix. We first investigated the
micromorphological changes of these minerals throughout the soil profile and then focused
the geochemical studies in selected profiles. The chemical data were converted into
volumetric proportions to quantify the variations in element contents in samples with different
degrees of lateritization, and we performed mass balance calculations with Al as the reference
element. In this way, we obtain many new constraints on the processes that formed the
weathering profile from the Madeira deposit. The parental rock was a clearly aluminous
system with lower amounts of Fe. The total loss of alkalis and partial loss of SiO, created
kaolinitic clay minerals. The SiO,/Al,03 molar ratio ~2 was suitable for generating aluminous
clay minerals with 1:1 structures, such as kaolinite. Greater losses of SiO, occurred and
gibbsite formed at the top of the weathering profiles. Hematite formed as the main ferric
mineral because the medium was alkaline with a high OH'/Fe ratio (> 2). The leaching of
alkaline elements led to relative enrichment in some economically important elements, such
as Sn, Nb, and REEs, in the lateritic profiles. However, the distribution of some of the metals,
such as Pb, Zn, and REEs, in the weathering profile is very unusual and may be explained by
some special characteristics of the paragenesis and the high activity of F in the solutions,
which greatly influenced the weathering processes in two different ways. This halogen was
responsible for the intense corrosion of even very resistent minerals and formed stable

complexes, especially with hard cations such as REEs.

Key-words: geochemistry; weathering; laterization; mass balance; Madeira granite; Pitinga;
Amazonas.
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ORGANIZACAO DA DISSERTACAO

Esta dissertacdo de mestrado esta estruturada em torno de um artigo submetido para
o Journal of Geochemical Exploration (periddico internacional qualis B1), intitulado:
Weathering of the Madeira world-class Sn-Nb-Ta (cryolite, REE, U, Th) deposit, Pitinga
Mine (Amazon, Brazil). A dissertacdo é composta pelos capitulos abaixo. As referéncias ao

final deste volume séo aquelas que ndo constam no artigo cientifico.

Capitulo 1. INTRODUGCAO: Neste capitulo sdo apresentados os seguintes topicos: (i)
Localizacdo da area de estudo; (ii) Breve historico e reservas da Mina Pitinga, (iii) Objetivos

e Justificativas.

Capitulo 2. TRABALHOS ANTERIORES: Este capitulo contém os seguintes topicos: (i)
Contexto geologico; (ii) Depdsito Madeira; (iii) Alteracdo intempérica do Deposito Madeira;

(iv) Comportamento do fltor e de alguns metais no intemperismo.

Capitulo 3. MATERIAIS E METODOS: Neste capitulo se discorre sobre as atividades de
campo e laboratorio, assim como as técnicas analiticas utilizadas, conforme segue: (i)
determinacdo de densidades; (ii) caracterizagdo mineralogica utilizando lupa binocular,
microscopio optico, difracdo de raios X, microscépio eletrénico de varredura (MEV-EDS) e
microssonda eletrénica; (iii) analises de rocha total por fluorescéncia de raios X, inductively
coupled plasma (ICP-MS). (iv) Além disso, com base nos resultados das analises quimicas e
valores das densidades, foram realizados célculos de balango de massa segundo Gresens
(1967).

Capitulo 4. ARTIGO CIENTIFICO: Artigo submetido & revista Journal of Geochemical
Exploration, conforme requisito para obtencdo do titulo de mestre pelo Curso de POs-
Graduagdo em Geociéncias da UFRGS. Este artigo estd contido no corpo principal da
dissertacdo e se intitula “Alteracdo Intempérica do Depdsito de Sn-Nb-Ta-(criolita, ETR, U,
Th) Madeira, Mina Pitinga (AM).
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1 INTRODUCAO

1.1 LOCALIZACAO DA AREA DE ESTUDO

A mina Pitinga situa-se no Estado do Amazonas, a 325 km a norte de Manaus, no
municipio de Presidente Figueiredo (Fig. 1.1). As coordenadas geograficas centrais sao
0°45’S e 60°00°W. O distrito mineiro faz parte das Folhas SA. 20-X-B (Rio Alalau), SA. 20-
X-D (Rio Curiau), SA. 21-V-A (Rio Pitinga ou Jatapu) e SA. 21-V-C (Rio Capucapu).

O acesso a partir de Manaus é efetuado pela BR-174 (asfaltada) até o km 259, onde
se toma estrada ndo pavimentada que segue para leste por de 42 km até o inicio da area de
dominio da Mineracdo Taboca S.A. O trecho do km 202 da BR-174 até este local situa-se na
Reserva Waimiri-Atroari, onde o trafego s6 € permitido das 06h00min as 18h00min. Da
entrada da area de dominio da mineracdo, segue-se por mais 24 km por estradas internas até

alcancar a Vila Pitinga e a mina a céu aberto.

/ Presidente ¥
- Figueiredo

X e
- 4 2 4:
A T g T
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y- - % 3 - A
e N ) S )) Ny
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Figura 1.1- Mapa de localizacdo da area de Pitinga (Ferron 2008).
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1.2 BREVE HISTORICO E RESERVAS DA MINA PITINGA

A historia do distrito mineiro iniciou com a descoberta de cassiterita aluvionar pela
Companhia de Pesquisa de Recursos Minerais- CPRM, durante a realizagdo de projeto de
mapeamento geoldgico basico (Veiga Jr. et al., 1979). Ainda em 1979, a Paranapanema S.A.
iniciou a pesquisa em areas adquiridas da CPRM e em areas mais a oeste, até a divisa com 0s
indios Waimiri-Atroaris. Em 1982, j& eram conhecidas reservas aluvionares e iniciava-se 0
ciclo produtivo do estanho aluvionar. Neste mesmo ano, foi descoberta a mineralizagéo
aluvionar do igarapé Madeira, que drena a serra do Madeira. Em 1983, foi descoberto o
mineério primario, associado a facies albita granito do granito Madeira. A criolita disseminada
nesta rocha foi identificada em 1986, pelo professor Marcondes Costa da UFPA. Em 1989, as
sondagens revelaram a ocorréncia de corpos de criolita macigasubsequentemente investigados
por 57 furos que permitiram a defini¢do do depdsito criolitico maci¢co (DCM).

O depdsito polimetalico associado ao albita granito, o Depoésito Madeira, € de classe
mundial com 164 milhdes de toneladas de minério disseminado, com um grau de 0,17% de Sn
(cassiterita). Nidbio e Ta (pirocloro e columbita) sdo explorados como subprodutos. F (criolita
- Na3AIF6), e Y e REE (xenotimio e gagarinita-Y), Zr e U (zircdo), Th (torita), e Li
(polilitionita) s@o potenciais subprodutos do minério disseminado. Além disso, na porcao
central da jazida do granito Madeira, ocorre um depdsito de criolita macica (DCM) com 10
milhGes de toneladas, com um grau de 31,9% de Na3AIF6.

A mina Pitinga é explorada pela Mineracdo Taboca Ltda e é a maior produtora de
cassiterita do Brasil. Recentemente foram esgotadas as Ultimas reservas dos minérios
intemperizados e aluvionar, ambos sem criolita, e estdo sendo ampliadas as operagdes de
britagem e moagem de rocha sa (com criolita), partindo para o projeto pleno que prevé a lavra
de cerca de 8,4 milhGes de toneladas/ano de ROM com teores de 0,175% de Sn; 0,223 de
Nb,Os; 0,028 de Ta,Os; e 4,2 % de criolita (minério disseminado). O processamento
metaldrgico do minério de Nb-Ta ja é efetuado em Pitinga sendo o de Sn realizado em Séo
Paulo.

A exploracdo do DCM ocorrera dentro de 2 a 3 anos, quando ele for atingido pela cava
da mina. Em é&reas préximas, foram cubados depdsitos de bauxita. A exploracdo da criolita,
matéria prima fundamental na metalurgia do aluminio, é, portanto estratégica para o distrito.
A criolita € um aluminofluoreto de sodio (NasAlFg) composto idealmente (em peso) por
32,85 % Na, 12,85 % Al e 54.30 % F (Mineralogy Database 2005). O nome deriva do grego
krios (gelo) e lithos (pedra), em referéncia ao brilho e ao indice de refracdo serem
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semelhantes aos do gelo. A criolita pura é incolor a branca; com impurezas, é vermelha,
marrom ou preta. A densidade varia de 2,95 a 3,01 g/cm® e a dureza de 2,5 a 3. O sistema de
cristalizacdo é monoclinico, com transigdo reversivel para o sistema cubico a 565 °C + 5°C.
Sob aquecimento gradual produz luminescéncia amarela que desaparece em temperaturas
mais elevadas. A fusdo ocorre a 1000°C com expansao de volume de 41%. Até a revisdo de
Bailey (1980), eram conhecidas apenas 18 ocorréncias de criolita. A jazida de lvigtut
(Groenlandia) foi a Unica explorada, desde o inicio do século passado até 1986. O depdsito de

Pitinga € o segundo caso mundial com importancia econdémica.

1.3 OBJETIVOS E JUSTIFICATIVAS.

Como descrito acima, o depdsito Madeira é caracterizado por possuir composi¢do
geoquimica e paragénese muito particulares, o que faz com que o estudo de sua alteracédo
intempérica constitua um tema cientifico dos mais originais. Portanto, ndo é de se estranhar
que Horbe (1995) e Horbe e Costa (1997, 1999) tenham realizados estudos sobre a alteragédo
intempérica do albita granito e depdsito associado pouco tempo ap6s a descoberta do
depdsito. Estes estudos, realizados com grande maestria, foram essencialmente focados na
evolucgdo geoquimica do processo de alteragcdo. Passados 20 anos, nenhum outro estudo sobre
a alteracéo do deposito Madeira foi realizado. Por outro lado, mais de uma dezena de estudos
detalhados sobre a rocha sa foram desenvolvidos.

Os estudos detalhados acima mencionados revelaram que a evolucdo geoquimica e
mineraldgica do depdsito Madeira foi extremamente complexa e que hd uma série de aspectos
que devem ser considerados no estudo da alteracdo intempérica deste material geoldgico. Sdo
exemplos destes aspectos (1) a distribuicdo muito irregular do zircdo, que ndo recomenda a
utilizacdo do zirconio para célculos de balanco de massa, (2) a riqueza da rocha em F (até 5%
peso), na forma de criolita e/ou fluorita disseminadas na matriz (ambas constituindo no
minimo 5% p. vol.), presente em quantidade suficiente para influenciar na alteracdo dos
minerais da rocha primaria e na formagdo de complexos com diversos dos metais presentes no
depdsito, (3) a distribuicdo mineraldgica e a evolucdo geoquimica de elementos como Pb, U,
Th, Nb, Zn e ETR que sdo muito mais complexas do que anteriormente suposto.

Este trabalho tem como objetivo caracterizar o processo de alteracdo intempérica do
deposito Madeira, com enfoques na evolugdo mineraldgica, na influéncia do F no processo,
seja na corrosdo dos minerais, seja na redistribuicdo dos metais através da formacdo de

complexos e na ditribuicdo quimica e mineralogica dos ETR.
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Para atingir o objetivo acima, a investigacdo foi focada em perfis de solo selecionados,
nos quais foi realizado o estudo mineraldgico e um grande nimero de analises quimicas de
rocha total por perfil. As variagdes nas concentracbes de elementos em amostras com
diferentes graus de alteracdo foram tratadas por conversdo os dados em propor¢édo
volumeétrica e o balanco d emassa foi efetuado utilizando o Al como elemento de referéncia.
Estes procedimentos permitiram a obtencdo de muitas informagfes novas que, por sua vez,
permitiram um grande avanco no entendimento dos processos que formaram o solo associado

ao depdsito Madeira.

2 TRABALHOS ANTERIORES

2.1 CONTEXTO GEOLOGICO

O Craton Amazonico (Fig. 1.2) situa-se na por¢édo norte da Plataforma Sul-Americana
(Almeida et al,. 1981). E uma das maiores areas cratonicas do mundo, formada por dois
escudos pré-cambrianos, Guianas e Guaporé, geograficamente separados pelas bacias
paleozoicas do Amazonas e Solimdes (Gibbs, Barron 1983; Tassinari et al., 2000). Modelos
diversos tém sido aplicados para o entendimento de sua evolugdo geologica, enfocando sua
compartimentacdo em provincias tectono-geocronoldgicas, englobando eventos ocorridos
entre 3,10 e 0,99 Ga. Costa e Hasui (1997) subdividem o craton em 12 paleoplacas arqueano-
paleoproterozdicas, circundadas por cinturdes moveis submetidos a reativagdes ciclicas até o
Fanerozdico. O modelo considera unicamente processos colisionais do tipo continente-
continente.

O modelo mobilista de Tassinari e Macambira (1999) divide o craton em 6 provincias
principais (Fig. 1.2A), onde um nucleo de idade arqueana (>2,3 Ga), representado pela
Provincia Amazonia Central, agrega cintures moveis de idades decrescentes até 1,00 Ga.
Neste modelo, a regido de Pitinga insere-se na Provincia Ventuari-Tapajos (1,95-1,80 Ga).
Santos et al. (2000) subdividem o craton em 7 provincias e um cinturdo de cisalhamento,
envolvendo eventos tecténicos ocorridos desde 3,10 a 0,99 Ga (Fig. 1.2B). Neste modelo, a
area de Pitinga localiza-se no limite entre as provincias Parima-Tapajos (2,10-1,87 Ga) e
Amazonia Central (1,88-1,70 Ga).
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Figura 1.2 - Provincias geocronolégicas do Craton Amaz6nico. A) segundo Tassinari et al. (1999) e B) segundo
Santos et al. (2000).

A Figura 1.3, apresenta 0 mapa geologico do distrito mineiro de Pitinga. O termo
Complexo Guianense (Issler et al.,1974) designa um conjunto de rochas submetidas a
metamorfismo mesozonal a catazonal (facies anfibolito e piroxénio-granulito), parcialmente
granitizadas. Veiga Jr. et al. (1979) reconheceram, como as rochas mais antigas da regido de
Pitinga, granitos de composicdo predominantemente monzogranitica, 0s quais denominaram
Adamelito Agua Branca. Oliveira et al. (1996) utilizaram para esses granitos o termo Suite
Intrusiva Agua Branca (SIAB), em consonancia com a recomendacio de Le Maitre (1989).
Para Faria et al. (2000), a SIAB é uma série expandida de granitdides do tipo | Cordilherano
(Pitcher, 1983). Determinagdes geocronologicas Rb/Sr indicam idades de 1.951 Ma (Santos,
Reis Neto, 1982) e 1.910 Ma (Jorge Jodo et al., 1985). Determinacbes Pb-Pb em zircdo
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(Almeida et al.,1997) forneceram 1.960 Ma e 1.938 Ma como idades minimas de
cristalizacéo.

A primeira referéncia a rochas relacionadas ao Supergrupo Uatumé deve-se a Derby
(1877) in Araujo et al. (1976) ao descrever afloramentos no rio Trombetas relacionando-os as
rochas da area do rio Tapajos. A unidade foi elevada a categoria de Grupo Iricoumé por Veiga
Jr. et al. (1979). Dall’Agnol et al. (1994), dadas as caracteristicas das rochas vulcénicas
Uatuma serem semelhantes as de granitos do tipo A, tais como altos conteidos de F, Nb e Y,
e diagramas ETR com padréo bird-wing, sugerem que o magma é de origem crustal e que 0s
litotipos sdo de epizona com distribuigdo continental, a baixas profundidades e por uma
extensa area.

Costi et al. (2000) obtiveram idade (Pb-Pb em zircdo) de 1.888 Ma nas rochas
vulcanicas do Grupo Iricoumé na regido de Pitinga. Esta idade difere bastante daquelas
obtidas nas vulcanicas do Grupo Surumu: 1.966 Ma (U-Pb) de Schobbenhaus et al. (op. cit);
1.960 Ma (Pb-Pb) de Santos et al. (2000); e 2.006 Ma (Pb-Pb) de Costa et al. (2001). As
diferentes idades e as variagfes quimicas registradas, tanto nos vulcanitos como nas rochas
graniticas associadas, tém suscitado recomendacdes Dall’Agnol et al. (1987, 1994, 1999);
Costi et al. (2000); Santos et al. (2000); Reis et al, (1999, 2000); Lamarao et al. (2002) sobre
a necessidade de uma melhor caracterizacdo geoquimica e cronoestratigrafica do magmatismo
Uatuma. Segundo Dall’Agnol et al. (2003), as rochas do Supergrupo Uatuma podem ser
produto de mais de uma serie magmatica ou representar rochas formadas em ambientes

tectbnicos distintos.



16

>7

X X

- “Altd Pitingal.~
X rapite, \

---------------

Seringa Formation

Alkaline basalt, diabase and gabbro

Quarenta llhas
Formation

Tholeiitic diabase, olivine diabase and
differentiated acid rocks

Madeira Suite

Syenogranites and alkali-feldspar granite and
leucogranite

Agua Branca
Intrusive Suite

- Urupi Formation Quartz-arenite,arcoseous, siltite and interbedded
g a pyroclastic with basal rocks of Paraiso Formation
§ 8 .8 Mapuera Syenogranite, monzogranite and
W= | 2| Intrusive Suite |leucogranite
T 80% 2 | &[5 Ouro Preto i .
ﬁ\ N a |l&a|2| Formation Rhyolite, rhyodacite and quartz trachyte
o \"-’W-/ A Ele Paraiso Tuff and acid ignimbrite
mazonés 2| E Formation
{{"_“- e - T s g o Divisor ee . N
T Brazil._| £ Formation | orphyritic andesite and latite

Monzogranite, biotite monzogranite,
granodiorite, biotite granodiorite and tonalite

Guianense

Complex

Foliated granitoids, gneisses and mylonites

Figura 1.3 - Mapa geol6gico do distrito mineiro de Pitinga (FERRON et al. 2008). Os pontos negros marcam a
megaestrutura referida no texto.

As rochas do Grupo Iricoumé séo cortadas por corpos graniticos anorogénicos (Suite
Mapuera, Fig. 1.3). Os primeiros estudos de detalhe sobre o Supergrupo Uatuma em Pitinga
foram efetuados por Ferron (2006); Ferron et al, 2006; Ferron et al. 2008. Rochas vulcanicas
félsicas do Grupo Iricoumé e rochas graniticas da Suite Mapuera sdo predominantes na regiao
de Pitinga (Fig. 1.3) e séo consideradas comagmaticas e parte do Supergrupo Uatuma. As
rochas vulcénicas sdo dominantes e tém idades de zircdo 207Pb/206Pb entre 1.881 * 2

(Ferron et al., 2006) para 1.897 + 2 Ma. Os granitoides associados tém idades de zircdo
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207Pb/206Pb de 1.875 = 4 Ma a 1.888 + 3 Ma. A contemporaneidade das unidades
vulcanicas da Provincia Pitinga e granitos da Suite Mapuera, como indicado por suas idades
Pb-Pb, sugere que estes granitos representam o0s equivalentes plutdnicos das rochas
vulcanicas, 0 que é corroborado por suas caracteristicas geoquimicas similares.

A Formacdo Urupi (Veiga Jr., et al., 1979) corresponde a Formacdo Pitinga de
Mandetta et al., (1974). Suas relacfes estratigraficas com as rochas bésicas da Formagéo
Quarenta Ilhas determinam uma idade minima de 1.780 + 3 Ma (Santos et al., 2002a). Suas
relagbes com as rochas da Suite Intrusiva Madeira ndo sdo conhecidas. Assim, seu
posicionamento como parte do Supergrupo Uatumd e sob as rochas da Suite Madeira (Fig.
1.3) é tentativo.

As caracteristicas quimicas, petrograficas e geocronologicas, bem como a faciologia
das unidades graniticas que compdem a Suite Madeira (granitos Madeira, Agua Boa e Europa,
Fig. 1.3 e 1.4) vém sendo exaustivamente estudadas por varios autores desde os anos 80 Costi
et al. (2000) interpretaram os corpos Madeira, Agua Boa e Europa como pertencentes a um
mesmo evento magmatico de idade paleoproterozdica, propondo sua retirada da Suite
Intrusiva Abonari (defendida por Horbe et al,. (1985), Daoud, Antonietto Jr. (1985) e da
Suite Mapuera (defendida por Lenharo (1998) e sua inclusdo em uma nova unidade
litoestratigrafica denominada Suite Madeira.
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Figura 1.4 - Mapa geoldgico dos granitos Madeira e Agua Boa (modificado de COSTI 2000).

O granito Madeira (Fig. 1.4 e 1.5) é composto por uma facies mais precoce de carater
metaluminoso, classificado como anfibolio-biotita sienogranito porfiritico, com textura
rapakivi. Esta facies é cortada por um biotita-feldspato alcalino granito equigranular de
granulacdo média, de carater peraluminoso. O albita granito € dividido em uma sub-féacies de
nucleo, magmatica, de carater peralcalino e portadora de criolita, e uma sub-facies de borda,
peraluminosa, portadora de fluorita, interpretada como gerada por autometassomatismo da
sub-facies de nucleo (Costi et al., 2000). Determinac6es geocronoldgicas Pb-Pb em zircéo,
obtidas por Costi et al. (2000) para as facies do pluton Madeira, apontam idade de 1.824 Ma
para a facies anfibolio-biotita rapakivi sienogranito, 1.822 Ma para a facies biotita-feldspato
alcalino granito e 1.818 Ma para a facies feldspato alcalino granito hipersolvus. Esta ultima
determinacéo foi interpretada pelo autor como sendo, também, a idade da fécies albita granito,
uma vez que estas duas facies sdo consideradas contemporéneas com base nas relacfes de

campo. Cinco hipéteses foram formuladas para explicar a origem do albita granito.
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Figura 1.5 - Mapa geoldgico da facies albita granito (Minuzzi 2005).

O primeiro modelo proposto foi 0 metassomatico (Horbe e.t al., 1985; Teixeira et. al.,
1992) que considera o albita granito como apogranito e, a formacdo deste sdo associadas as
mineralizacbes de estanho e criolita. O modelo considera que o teor elevado de F teria
rebaixado o limite do solidus do sistema, com a cristalizacdo ocorrendo no intervalo dos
estagios pneumatolitico (nicleo) e hidrotermal (borda).

Lenharo (1998); Costi (2000) propuseram uma origem magmatica para o albita
granito, mas discordaram bastante entre si no que tange tanto a origem do magma, como
quanto aos processos que teriam ocorrido no estgio final de sua consolidagdo e que geraram
0 DCM. Lenharo (1998) estudou o sistema isotopico Sm-Nd dos granitos Madeira e Agua
Boa, utilizando 1 amostra de cada facies (Fig. 1.4) dos dois corpos. Obteve valores de eNd

entre +0,5 e —2,1, indicando mistura de dois componentes com proporgdes relativas diferentes
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em cada uma das facies. O componente mais antigo foi relacionado a crosta
paleoproterozdica, 0 componente mais jovem foi associado com manto empobrecido. A facies
albita granito (eNd de —0,5) foi interpretada como formada a partir de contribui¢Ges tanto
crustais como mantélicas. Esta facies foi desvinculada das demais facies do granito Madeira,
considerando que sua origem através de processos de diferenciacdo s6 poderia ser relacionada
ao granito Europa peralcalino.

Costi (2000) realizou investigacdo mais detalhada no granito Madeira. O autor
considera que os valores de eNd do albita granito ¢ do granito hipersolvus sugerem para
ambas a fonte mafica, com curto tempo de residéncia crustal ou fonte mantélica. Nesta
interpretagdo, as rochas derivariam de fusdo peralcalina primitiva, geoquimica e
isotopicamente distinta do que originou as facies anfibolio-biotita sienogranito e biotita
granito. Numa segunda hipétese, o autor considera as quatro facies do granito Madeira
comagmaticas. Seus contrastes seriam devidos ao extremo enriquecimento em F e outros
elementos capazes de causar a despolimerizacdo e acentuada reducdo de viscosidade dos
liquidos graniticos residuais, bem como a inversdo do trend de evolucdo magmatica de
metaluminoso-peraluminoso com silica crescente para peralcalino com silica decrescente.

A Formacdo Quarenta llhas (Veiga Jr. et al., 1979) é composta predominantemente
por diabasio, gabro e basalto, com suas respectivas variacGes litologicas, além de rochas
diferenciadas (monzonito, diorito e quartzo-monzonito) formando um conjunto
predominantemente de afinidade subalcalina e de carater toleitico. Estas rochas intrudem a
Formacao Urupi e sua estrutura mais proeminente € o sill Quarenta Ilhas localizado na parte
oeste da braquissinclinal de Pitinga (Fig. 1.3). As rochas pertencentes & Formagdo Seringa
(Veiga Jr. et al., 1979) foram descritas por Aradjo Neto, Moreira (1976) no norte do Estado
do Amazonas como uma variedade de rocha basica alcalina de natureza sodica composta
essencialmente por plagiocléasio e olivina, com pouco ou sem piroxénio (troctolito). Esta
manifestacdo bésica, com idade K/Ar de 1.079 Ma e 1.090 Ma em hornblenda, teria origem
associada a esfor¢os distencionais ocorridos apos o episodio K’Mudku.
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2.2 DEPOSITO MADEIRA

No que tange a formacdo do depdsito de criolita macica (DCM) (Fig. 1.6), tanto
Lenharo (1998) como Costi (2000) consideraram a evolugdo do magma do albita granito para
uma fuséo residual extremamente enriquecida em F e Na. Entretanto, para Lenharo, o DCM
formou-se a partir de uma fusdo rica em F que se tornou imiscivel na fusdo silicatada.
Enquanto que Costi interpreta que, ao atingir o ponto de saturacdo de agua, o fluido residual
extremamente enriquecido em F e Na separou-se em uma por¢ao rica em agua e empobrecida
em F e noutra porcdo empobrecida em agua e enriquecida em F, Na e Al. A fracdo depletada
em 4gua e rica em F formou o DCM. A fracdo rica em &gua formou os corpos de quartzo-
feldspato-mica pegmatitos associados. De acordo com Costi (2000) o albita granito com
textura fluidal, localmente observado na parte central do AGN, representa 0 magma residual

extremamente rico em F.
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Figura 1.6 - Perfil N-S do albita granito (MINUZZI 2005).

A mineralizagdo de criolita disseminada, 0 DCM e os efeitos do fluido responsavel
pela sua formacdo sobre os demais minerais de minério foram estudados por Bastos Neto et
al., (2005); Minuzzi (2005); Minuzzi et al., (2006, 2006a e 2008); Pires (2006); Pires et al.,
(2006); Weber et al., (2007), e integrados por Bastos Neto et al. (2009). Os resultados sdo
sintetizados abaixo.

No AGN existem dois tipos de criolita disseminada (Fig. 1.7). A criolita | é

distinguida por seu carater quase isotropico e raramente € geminada. Ocorre mais comumente
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como cristais anédricos a subarredondados (Fig. 1.8D) em equilibrio com zircdo precoce e
com contatos cdncavo-convexos com cristais de albita e de K-feldspato. Também ocorre
como inclusdes em fenocristais de quartzo formando textura snowball (Fig. 1.8A) Por causa
destas caracteristicas, a criolita | € considerada magmatica. A criolita 1l é caracterizada por
feicdes de corrosdo com a maioria dos minerais com que est em contato (Fig. 1.8E, G, H, I).
Frequentemente é observada formando auréolas completas ou parciais em torno de cristais
magmaticos de zircdo (Fig. 1.8E), pirocloro (Fig. 1.8G, H, I) e de cassiterita, com bordas
reativas com estes minerais. Por causa destas caracteristicas, a criolita 1l é considerada
hidrotermal. Ela é mais abundante em amostras mais préximas do DCM (Fig. 1.9C).

O DCM assemelha-se a um cogumelo lenticular formado por corpos sub-horizontais
(+ veios e stockworks) de criolita, intercalados com AGN e com granito hipersolvus,
concentrados em trés zonas crioliticas: A e B (Fig. 1.6) e Zero, esta ultima ja parcialmente
erodida. Os corpos sdo constituidos por criolita (~85% p. vol.) + quartzo + zircdo + K-
feldspato + galena. A criolita é maclada (Fig. 1.9D, E, F, G) pertence a 3 geracGes: nucleada
(precoce), caramelo e branca (tardia). Na parte superior do DCM, ocorrem criolita caramelo e
nucleada (subordinada). Na parte intermediaria, criolita caramelo e nucleada ocorrem em
iguais proporgdes. Na parte inferior, predomina a criolita nucleada, a criolita caramelo é mais
clara e ocorre criolita branca.

As andlises dos ETR e Y possibilitaram relacionar a mineralizacéo criolitica ao albita
granito que, em relacdo as demais facies do granito Madeira, tem conteddos de ETR
caracterizados por menor fracionamento dos ETRL, enriquecimento relativo em ETRP e
anomalia negativa de eurOpio mais intensa. O estudo possibilitou verificar que a fluorita
magmatica tem raz6es ETR/Y e ETRL/ETR >1, Y ~1.200 ppm.

Comparativamente a fluorita, a criolita magmatica tem menor ETRa, € enriquecida

em ETRP e Y em relacdo aos ETRL, tem anomalia negativa de Eu e Y~200 ppm.
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Figura 1.7 - Paragénese mineral na parte central da fécies albita granito de nicleo (Bastos Neto et al. 2009).
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Figura 1.8 - Fotomicrografias do nucleo do albita-granito enriquecido (AGN). (A) (textura de snowball em
quartzo fenocristalino com inclusdes ovoidal em criolita; (B) quartzo fenocristalino com inclusdes ovoidais em
criolita irregularmente distribuida; (C) cristais de cassiterita magmaticas zoneadas;(D) DCM com albita, quartzo,
criolita ovoidal I, e cassiterita; (E) zircdo magmatico precoce com contactos reativos com criolita Il; (F) cristais
de zircdo magmatico tardios; (G) U-Chumbopirocloro magmatico mostrando contato retilineo com quartzo e
também em contato com criolita reativa Il ; (H) pirocloro com auréola rica em Fe formadas ap6s reagdo com
criolita I1. (1) pirocloro em meio a fase avangada de columbitizagdo; (J) columbita formado por columbitizacao
do pirocloro. Imagens de microscopia eletronica de pirocloro CAG. (K) Chumbo nativo (6xidos de ferro e
auréola) formada em estégio avancado de columbitizagéo pirocloro; (L) pirocloro mostrando alteragdo incipiente
(zonas escuras) ao longo dos planos de clivagem ou irregularmente distribuidas. Legenda: (Cry) criolita, (RQ
quartzo), (Cst cassiterita), (Pyr pirocloro), (Col columbita), (ZRN zircdo), (Fe) dos éxidos de ferro, (Pb chumbo)
nativo. Fonte: Bastos Neto et al. (2009).

A criolita disseminada hidrotermal é caracterizada pelo aumento na razdo
ETRL/ETRP, empobrecimento em Y (~20ppm) e por possuir anomalia negativa de Eu com a
mesma intensidade da magmatica, porém a criolita do DCM tém anomalia negativa de Eu
menos intensa (decorrente de ambiente de formagdo mais oxidante) do que a criolita

disseminada. Da criolita precoce para a tardia ocorre empobrecimento em Y e ETRi €
aumento na razdo ETRL/ETRP.
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Figura 1.9 - Fotomicrografias de albita-granito de nicleo enriquecido (AGN): (A) Polilitionita e aglomerados de
criolita; (B) rocha matriz com albita cheesboard e criolita Il corroendo quartzo magmatico; (C) cristais de criolita
Il corroendo fenocristais de quartzo na zona de contato entre o corpo do macicgo criolita e AGN. Deposito de
Criolita Macica: (D, E e F) cristais geminados de criolita; (G) cristais de criolita exibindo dois sentidos de
geminacdo e inclusdes de gagarinita; (H) gagarinita e cristais de fluocerita exsolvidos com orientacéo incipiente;
() gagarinita e stringlets de fluocerita exsolvida . Legenda: (Cry) criolita, (RQ quartzo), (Pol) Polilitionita, (Gag)
Y-Gagarinita, (Abc) albita cheesboard, (Flc) fluocerita). Fonte: Bastos Neto et al.( 2009).

O estudo de inclusbes fluidas na criolita do DCM possibilitou verificar que as
temperaturas de homogeneizacdo variam, em geral, entre 100°C e 400°C, tém forte tendéncia
vertical na Zona Criolitica Zero (a mais proxima a superficie) correspondendo a um
resfriamento de 400°C a 100°C. As variacOes refletem alteragdes nas condicdes fisico-
quimicas do fluido e ndo processos posteriores. Dois grupos de salinidade estdo presentes, um
em torno de 5% peso eq. NaCl (criolita ndo maclada e recristalizagdo na criolita maclada) e
outro acima de 10% peso eq. NaCl (criolita maclada). Os resultados na criolita s&o
corroborados pelos resultados obtidos no quartzo e na fluorita do DCM e nos minerais
hidrotermais estudados na encaixante, nos quais os dois grupos de salinidade também sdo
observados. A associagdo de IF, com ampla variacdo de salinidade e TH, e com auséncia de

CO, é caracteristica de eventos p6s-magmaticos.
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A Y-gagarinita (Nap 24CaossY101ETR0 39Fs5 81) esta associada as porc¢des inferiores do
DCM, ¢ relativamente rica em ETRP e possui texturas de exsolugdo com padrdes variados
(Fig. 9H, I). A fase exsolvida (fluocerita) tem composicdo (Cepss-066 Laoos-026 Ndoos-026
SMo.01-0,04 EUo 01 Y0-0,03 F3.3-414). A exsolucdo é decorrente do resfriamento que exsolveu apenas
0s ETR de raio i6bnico maior do que o do Sm, a gagarinita hospedeira manteve os contedos
de Y, ETRP e Na, formando uma estrutura com menos vacancias e melhor balanco de cargas.
A formacdo da gagarinita inicial e a exsolucdo para formacdo de fluocerita foram anteriores a
formacéo do DCM.

A mineralizagdo de Nb e Ta disseminada no AGN no entorno do DCM foi
fortemente afetada pelos fluidos formadores do depdsito. Foi possivel verificar a existéncia de
U-Pb-pirocloro magmatico (Fig. 1.8G), que foi afetado por um processo de columbitizacao
(Fig. 1.81, L), que € caracterizado, num estagio inicial, pela perda de Pb e enriquecimento em
U e Nb, formando, sucessivamente, Pb-U-pirocloro e o U-pirocloro (Fig. 1.10). O aumento na
vacancia do sitio A do pirocloro resultou em sua desestabilizagdo com a formacdo de
columbita (Fig. 1.8J), que tem assinaturas geoquimicas de Sn e U herdadas do pirocloro. No
pirocloro, paralelamente ao empobrecimento em Pb, ocorreu enriquecimento em Ca, F, Ce e
Sn e empobrecimento em Fe (Fig. 1.11). Na zona de transi¢cdo entre 0 AGN e o AGB ocorrem
invers@es na evolugdo, relacionadas a diminuicao da atividade de F no fluido responsavel pela
columbitizacdo. A distribuicdo do pirocloro e columbita mostra que a columbitizagéo foi
promovida pelo mesmo fluido responsavel pela formagdo do DCM ao qual se atribui algumas

das diferencas entre as paragéneses do AGN e AGB.

A composicio isotopica (50, 6&D) da agua em equilibrio com a mica da fase
pegmatdide, na maioria das amostras, € de agua magmatica; subordinadamente ocorrem

valores de agua de formacao e de granitos de fusdo intracrustal (Fig. 1.12).
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Figura 1.10 - Diagrama com a classificagdo Nb x Pb x U (Hogarth 1977) mostrando a tendéncia da alteracdo do
pirocloro (X) U-Pb-pirocloro; (O) Pb-U-pirocloro; (+) U-pirocloro. Fonte: Minuzzi (2005).

A composi¢io do 8*'S da galena é mantélica. Os valores de 8'°0 no quartzo, albita e
feldspato potassico indicam fonte mantélica com contaminacdo crustal. A mineralizacdo
primaria no granito Agua Boa foi estudada por Borges (1997, 2002), Costi et al,. (2005) tendo
sido atribuida a formacao de greisens e epissienitos sodicos.

Na classificacdo de Pollard (1992) para granitos mineralizados em metais raros, o
granito Madeira pode ser definido como granito a Nb-Zr-REE que se divide em dois subtipos:
(1) granitos peralcalinos, caracterizados pela presenca de piroxénio ou anfibolio sédicos,
valores altos de Na20+K20, Fe, F, Nb, Zr e ETR, baixo valor de Ta/Nb e pirocloro como
principal mineral de minério; e (2) granitos metaluminosos, que sdo caracterizados por: Fe-Li-
micas, altos valores de RDb, F e Sn, baixos valores de CaO, Ba, Sr, Eu, baixa razédo Ta/Nb e

columbita e cassiterita como principais minerais de minério.
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diagrama 8D vs 3'%0 (Rollinson 1993), segundo Bastos Neto et al. 2005.

Interessantemente, o depdsito do granito Madeira possui todas as caracteristicas que
exemplificam estes dois tipos. Entretanto, até mesmo uma improvavel mistura de magmas
destes dois tipos ndo poderia gerar o granito Madeira, pois ha que se explicar as excepcionais
concentragdes de F.

Granitos mineralizados em Nb e Sn, com criolita disseminada, foram descritos na
provincia Younger Granites, na Nigeria (Kinnaird, 1985); Kinnaird et al,. (1985); Ogunleye et
al., (2006), onde, entretanto, ndo ha deposito criolitico maci¢o associado.

O DCM é o segundo caso mundial de depdsito de criolita com importancia
econbmica. O primeiro caso, 0 do depdsito de lvigtut (Groenlandia), que foi explorado até
1986, ocorre localizado na zona apical de uma cdpula granitica (1330 + 40 Ma, Goodenough
et al., 2000), a qual é composta por granito hipersolvus porfiritico que gradaciona, para baixo,

com um leucogranito subsolvus a dois feldspatos. O depésito tem uma forma cilindrica
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(diametro de 150m por 150 de profundidade) e é dividido em 5 unidades: siderita-criolita,
criolita, fluorita-criolita, fluorita-topazio e siderita-quartzo (Fig. 1.13 e 1.14).

Pequenas quantidades de sulfetos de Pb e Zn foram exploradas como subprodutos. O
depdsito é circundado por greisens e granito metassomatizado; mineralizagdo subecondémica
de criolita disseminada, a qual estd associada a albitizacdo, ocorre apenas no granito da base,
numa profundidade da ordem de 700m (Karup-Moller, Pauly 1979; Bailey 1980; Bondam
1991). As inclusbes fluidas relacionadas ao fluido formador do depdsito apresentam
temperaturas de homogeneizacéo altas (até 555°C) e tém CO, (Pauly, Bailey 1999). O modelo
genético desenvolvido por Pauly and Bailey (1999) é baseado na refusdo de partes do granito
enriquecidas em F, dando origem a um protominério que se segregou nas 5 unidades. O
modelo metassomatico (Blaxland 1976; Goodenough et al,. 2000) foi desenvolvido a partir
de dados isotopicos de Rb-Sr and Sm-Nd, e desvincula completamente rocha encaixante e
fluido mineralizante. Este ultimo teria sido um fluido carbonatitico, rico em F, originado no
manto e com contaminag&o crustal minima. Devido as suas baixas viscosidade e densidade, o
fluido penetrou e atravessou rapidamente a crosta, sendo aprisionado na parte superior da

intrusdo quando esta ainda ndo estava consolidada.
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2.3 ALTERACAO INTEMPERICA DO DEPOSITO MADEIRA

Ao discutir perfis de intemperismo, devem-se definir alguns termos. Aqui, o solo é
definido como a parte superior do perfil, que € mével, uma vez pode movimentar-se ao longo
do declive (transporte coluvial). A formacdo do solo ocorre por intemperismo fisico e quimico
do saprolito ou leito rochoso subjacente, sob a agédo de organismos vivos que jogam um papel
preponderante. O saprolito é definido como material alterado, com certa consisténcia, que
ainda mantém alguns aspectos estruturais da rocha. E produzido pela acdo do intemperismo
pelo intemperismo fisico-quimica da rocha. Sob o nome de regolito entende-se o conjunto de
saprolito e do solo, que, juntos, constituem o perfil de intemperismo. Assim, a producdo de
saprolito ou regolito, frente as condi¢cdes atmosféricas e hidroldgicas, referem-se a0 mesmo
processo. Regolito € um termo antigo (Aleva, 1994) e atualmente, em desuso.

Os perfis de alteragdo do granito Madeira sdo denominados de perfis lateriticos, em
vista dos processos responsaveis pelo seu desenvolvimento, que proporcionaram intensa
acumulacao relativa Fe e Al e remocdo quase total de Na, K, Mg e Ca (Pedro & Melfi, 1983).
Sdo constituidos por diferentes facies, variaveis de um local para outro, que vao desde a rocha
mae até latossolo.

Mathieu et al. (1995) dividiram os perfis de alteracdo dos granitos da regido do rio
Pitinga, com cerca de 15 metros de espessura, em trés zonas (Fig. 1.15-A). As duas primeiras,
com cerca de 12,5m, sdo de saprolito com alteracdo isovolumétrica. A zona mais profunda
(entre Fo e Fy, Fig. 1.15) é formada por saprdlito laranja-avermelhado, com blocos de granito
em seu interior que diminuem no sentido do topo, onde passa a ser recortado por veios de
hematita vermelha e quartzo e por vénulas de caulinita. Acima (entre F; e F;) ocorre saprolito
com nédulos centimétricos ferruginosos de cor avermelhada. Sobre o saprolito (acima do F,)
hé& formacao de cerca de 50 cm de solo argiloso com cor amarela amarronzada, no qual as
estruturas antecedentes néo séo preservadas.

Os autores discutiram o comportamento de U, Th e Pb no perfil durante o
intemperismo. Concluiram de Th e Pb concentram nos nédulos perto do topo do perfil. O U,
sendo mais movel, e fortemente lixiviado nas proximidades do front (Fo) de altracdo inicial da
rocha e o que resta é incorporado em fluxos descendentes que percolam o saprolito.

Horbe (1995), Horbe e Costa (1997, 1999) descreveram um perfil tipico sobre o
granito Madeira, com uma espessura de 20 metros e constituido pelas sete facies: rocha mae,
saprolito, argila mosqueada, bauxita, materiais coluviais, horizonte concrecionario e latossolo
(Fig. 1.15-B).
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1999).

A rocha-mde é albita-granito, que é subdividida em duas facies: uma cor cinza

(AGN), um avermelhado (AGB). O horizonte saprolito é de aproximadamente 15 m de

espessura, excepcionalmente atingindo cerca de 40 m na parte sul. Ele tem uma estrutura

maci¢a (herdado) com um-de-rosa para branco matriz argilosa, e € composto de caulinita
(50%), quartzo (42%), gibsita (4%) e goetita-hematita C (4%).

O horizonte de argila mosqueada tem 2-5 m de espessura, mais avermelhada do que

o0 saprolito e exibe manchas purpura-vermelhas de oxi-hidréxido ferro. A composicdo mineral

é a mesma do saprolito, mas com menos caulinita (41%) e mais gibsita (10%). O horizonte

concrecionario é formado por fragmentos a partir de crosta de éxidos de ferro pré-existente.

O horizonte bauxitico tem menos de 0,6 m de espessura, ocorre no topo do planalto, e

consistem principalmente em hematita, goetita, gibsita, quartzo e caulinita.
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O horizonte coluvial esté localizado na area da curva descendente das elevagdes do
granito (particularmente na parte sul), onde atinge uma espessura de 8,5 m. Ela contém menos
caulinita (30%) e mais gibsita (23%) do que o horizonte de argila mosqueada.

O latossolo (até 0,5 M) ocorre apenas acima do horizonte concretionario, perto do
topo do perfil. Contém quartzo (40%) e gibsita (32%) como os principais minerais, com
caulinita e oxi-hidroxidos de ferro, juntos fazendo-se menos de 16%.

Minerais de terras raras sdo representados pelo zircdo, xenotima, torita e bastnaesita,
tanto na rocha-mée e em todo o perfil. Fluorcerita, provavelmente churchita e ytriofluorita
ocorrem apenas na rocha-mae. A grande variedade de minerais que ETR é responsavel pelo o
padréo irregular na distribui¢do das ETR no perfil.

A composi¢do quimica na maior parte do perfil lateritico, quando comparado com
rochas-mée mostra teores mais elevados, de Al,O3, Fe;03, Sn, Zr, Th e Nb com menos SiO,
FeO, Ca0, Nay0O, K;0, F, Pb, Rb e U. Y, P e ETR tém valores mais baixos no horizonte
mosqueado saprolitico e argiloso e sdo mais altas do latossolo.

Os autores aplicaram balan¢o de massa iso-zirconio e indicaram que o perfil se
desenvoleu iso-volumetricamente nos horizontes mosqueado, saproliticos e argilosos. Os
horizontes coluviais e latossolo, pelo contrario, tiveram reducdo de volume. Alcalis, F e Rb
foram fortemente lixiviada; Si, Fe**, Mn, P, Y, ETRL e Pb foram moderadamente lixiviados;
Sn, Zr, Nb, Th, Hf, Ga, ETRP e Ta foram relativamente enriquecidos, e Al, Fe*'e Ti foram

fortemente enriquecidos.

24 COMPORTAMENTOS DO FLUOR E DE ALGUNS METAIS NO
INTEMPERISMO.

Conforme comentado anteriormente, ndo ha no mundo outro caso de rocha/depdsito
como o albita granito/dep6sito Madeira. Existe apenas um caso gque se aproxima bastante do
aqui estudo que é o do Ririwai Complex (Younger granites, Nigeria, Ogunleye et al., 2006),
onde, entretanto, a lateritizacdo nunca havia sido estudada. Assim, ao invés de efetuarmos
aqui uma grande revisdo sobre alteracdo de rochas graniticas como um todo, entendemos que
0 mais Util para este trabalho seria, ap6s a breve introducéo ao intemperismo quimico que se
segue, efetuar uma revisdo por elemento quimico, comecando pelo flGor e continuando com
alguns metais importantes para o presente caso.

Os processos que ocorrem no intemperismo quimico sdo comandados,

principalmente, pelo Grau de Hidrdlise e pela Concentragdo de Silica. O sistema quimico,
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que representa a composicdo das rochas em termos de Si-Al-Fe, principais elementos
guimicos formadores dos minerais supérgenos, também tem influéncia.

Segundo Melfi, Pedro e Volkoff (1979), as rochas podem ser divididas em trés
sistemas, quanto a sua composic¢ao em relacdo aos elementos Si-Al-Fe:

Sistema Si-Al é representativo das rochas félsicas, tanto as &cidas quanto as basicas
alcalinas. Engloba todas as rochas em que o Al é um componente importante (elevado teor de
feldspatos e/ou feldspatoides).

Sistema Si-Fe representa rochas méficas ultramaéficas, basicas ou ultrabasicas, com
mineralogia contendo significativos teores de Fe.

Sistema Si-Al-Fe representa um sistema misto, podendo ser intermediario, basico ou
ultrabasico. Contém teores significtivos de Al e de Fe. Essas rochas associam mineralogia
maéfica, como piroxénios e olivina, com minerais félsicos, como feldspatos e feldspatoides.

Esses trés sistemas originam diferentes processos, dependendo do grau de hidroélise e
concentracdo de silica nas solugbes percolantes. Com grau de hidrolise baixo e alta
concentracdo de silica, formam-se esmectitas (argilominerais 2:1), como montmorilonita ou
beidelita no sistema Si-Al e nontronita no sistema Si-Fe. Pela presenca de argilominerais tipo
2:1, processo é denominado de bissialitizac&o.

Em um grau de hidrdlise intermediario, com perda parcial de silica, o sistema Si-Al
forma caulinita (argilomineral 1:1), enquanto o sistema Si-Fe continua formando nontronita,
pois ndo existe um argilomineral férrico com estrutura 1:1. Em grau de hidrdlilse um pouco
mais elevado, mas ainda com teor de silica significativo, tem-se uma situacdo em que o
sistema Si-Al forma o argilomineral caulinita, enquanto o sistema Si-Fe produz hidréxido
(goethita). O processo é chamado de monossialitizacédo, porque produz argilominerais do tipo
1:1.

Em grau de hidrolilse mais alto, com perda de silica quase completa, formam-se
oxidos/hidréxidos, sendo gibbsita no sistema Si-Al e goethita e/ou hematita no sistema Si-Fe.
Como n&o se formam argilominerais e sim 6xidos/hidroxidos, o processo toma a denominacao
de alitizacéo.

No caso especifico da alteracdo intempeérica em condi¢Oes tropicais, 0 processo de
alteracdo de minerais e rochas é comumente denominado de lateritizacdo. O termo
“lateritizacdo” foi utilizado inicialmente para um processo que leva a formagdo de materiais
ferruginosos (sistema Si-Fe) e mais tarde estendido para 0 mesmo mecanismo envolvendo a

concentracdo de hidroxidos/oxidos de outros metais (Al, Ni, Mn).
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As condi¢bes de intemperismo tropical, quando atuam sobre rochas diversas
naturezas, envolvendo sistemas mistos de rochas silico-ferro-alumisosas, geram um processo
que pode ser chamado de ferralitizacao.

Segundo Pedro e Melfi (1983), as principais caracteristicas do processo sao:

= A alteracdo dos principais minerais leva & desalcalinizacdo total, com acumulacdo
completa de Fe e Al;
= Fe liberado é individualizado separadamente e independentemente dos argilominerais.
A evolucao pode levar a duas paragéneses diferentes:
Hidroxidos de Al + Hidroxidos de Fe — ferralitizag&o stricto senso;
Hidroxidos de Fe + caulinita — ferralitizacdo caulinitica (ou lato senso).

O Intemperismo tropical desenvolve-se caracteristicamente em clima quente e
umido. Entretanto, existem varia¢Oes locais que devem ser consideradas, no que se refere as
condigdes de umidade e drenagem:

1°. Em condices Umidas e meio permanentemente percolado: As condigGes
caracterizam regides tropicais tmidas com drenagem interna livre e aberta, de modo a nunca
saturar. O processo ferralitico processa-se no solo, levando a uma homogeneizacao do tipo
pedoplasma, estabelecendo e mantendo associagdes argila+hidroxidos de Fe.

2° Umidade média com alternancia de saturacdo e ndo saturacdo: Esta situacdo
corresponde a oscilacdo do nivel fredtico. Ocorrem periodos de reducéo do Fe e periodos de
oxidagdo. Em periodos mais umidos, com saturacdo em agua e pouca aeracao, ocorre reducédo
do Ferro (Fe** + e > Fe®"), que migra para cima até alcancar o nivel aerado. Em periodos de
menor unidade, sem saturacdo em &gua, a aeracdo provoca a oxidacdo do Ferro (Fe** - e -
Fe*"), o que determina sua precipitacio como hidréxido de Fe. Este mecanismo proporciona
a separacdo dos constituintes de Fe e argilominerais

3% Condicdes de alternancia entre imidas e altamente secas: A situagdo corresponde
a clima tropical com estagdes altamente contratantes. A parte superficial é submetida a
condi¢bes “ultrasecas”, no periodo mais seco. A agua fracamente ligada aos minerais
(hidratos de Fe) pode ser “sugada” e dissociada. Os H** originados da dissociacdo da 4gua
reagem com os 6xidos de Fe, liberando Fe** e vaporizando 4gua (Fe,O3 + 6H*" = 2Fe®* +
3H,0). O Fe* sofre difusdo em direcdo as partes um pouco mais Gmidas (para baixo) e a
reacdo que ocorre é Fe** + H,0 = Fe(OH)?** + HY™ . Assim, as zonas mais secas sofrem
perdas de Fe, que é enriquecido nas zonas imediatamente abaixo. A medida que este estagio é
alcancado, as zonas altamente ferruginosas tornam o ambiente mais acido, o que pode atacar a
caulinita presente {Si,OsAl,(OH), + H* = 2{H, SiO.} + 2AI*" + OH"}. Nessas condicdes o
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AI** ndo formaria a gibbsita, mas associa-se ao Fe** para formar 6xidos (ou hidréxidos) de Fe
contendo propor¢des variaveis de Al, como Al-goethita ou Al-hematita.

Segundo Pedro e Melfi (1983), os Hidratos Férricos apresentam diferentes evolugoes
no Ciclo Exogeno. O Fe(OH); ndo existe no estado cristalino — as duas unicas formas
cristalinas formadas em meio bem arejado sdo a Goethita (aFeO.OH) e a Hematita (aFe,O3).
Nas amostras naturais, ocorrem frequentemente hidratos de Fe amorfos (Fe,O3.nH,0), que
recebem nomes sem significado cristaloquimico, como Limonita, Stilpnosiderita.

A génese de goethita ou de hematita depende da raz&o entre fons Fe** e OH", que se
realiza através de duas linhas evolutivas, em fungdo das concentracdes relativas:

Linha Goetitica: Quando a concentracdo em OH" é baixa (meio relativamente acido)
com uma razdo molar OH/Fe<2, h& formacdo de polimeros pequenos (denominados de
H-hidrdxidos), que se associam para formar Goethita.

Linha Hematitita: Quando a concentracdo de OH" é elevada (meio alcalino), a razdo
molar OH/Fe>2, formam-se grandes polimeros com estruturas tridimensionais (denominados
de O-hidroxidos). Esses compostos sdo muito porosos e adsorvem ions do meio. Por isso, sdo
relativamente estaveis e evoluem lentamente até cristalizar Hematita. Como a evolucéo €
lenta, sdo encontrados diversos compostos intermediarios, considerados precursores da
Hematita, como Protohematita, (ou hematita hidratada - Fe,O3.nH,O (com n bem pequeno,
até n=1,5), e Ferihidritas (Fe,O3.nH,O com n variavel, geralmente n>3).

O fldor (F) é o primeiro elemento do grupo dos halogénios, sendo o mais
eletronegativo. Os fluoretos sé podem ser oxidados por eletrolise (ndo quimicamente). Isso
significa que ele nunca é encontrado livre na natureza. O F forma fortes ligaces com o
hidrogénio. O HF é um dipolo forte formado pontes de hidrogénio em forma de cadeias.
Forma ligacdes covalentes com facilidade. Geologicamente, o flGor covalente é mais similar
ao oxigénio do que outro halogénio. Em muitos minerais, o F*" é facilmente substituido por
OHY (normalmente F* é preferido) e em alguns silicatos contendo F, este pode ser
substituido por O%, neste caso os cations compensam a diferenca de carga.

O HF ¢ realtivamente fraco, quando comparado a HCI, HBr ou HI, que sdo acidos
fortes. Entretanto, o HF é capaz de dissolver silicatos, ndo pela acidez, mas por aquecimento
atraveés de sua acdo oxidante. Em contato com SiO, e H,0, reage dissolvendo a silica, que
evapora como gas (SiF4) ou solubiliza na forma de um complexo (SiF¢*). Em solugBes muito
4cidas (pH<3), a maior parte do F apresenta-se sob forma de HF°, mas em solugées com pH
mais alto (pH>4), esta € uma espécie quimica subordinada. A espécie quimica de F mais

abundante nas solugbes naturais superficiais é o fluoreto (F*). Devido a alta
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eletronegatividade o F forma complexos fortes com quase todos os elementos. Em meios com
Na, Ca ou Mg, forma complexos com estes elementos, como NaF’, CaF** e MgF**, sendo este
ultimo particularmente estdvel em baixas temperaturas. Por essa facilidade de formar
complexos, o F atua no transporte de muitos outros elementos em solu¢édo tardimagmaticas ou
hidrotermais, para formar concentragdes com valor econdémico.

A fluorita (CaF,) é pouco soltvel em comparacdo com CaCl,, CaBr; e Cal,. Varios
minerais como criolita, chiolita, gagarinita, usovita, jarlita e weberita sdo complexos
fluorados, que provavelmente devem ter sido transportados e precipitados como tal. Quartzo,
cassiterita, rutilo, zircdo, woframita, scheelita, molibdenita, columbita, pirocloro, minerais de
ETR, e talvez berilo e bertrandita, sdo minerais que podem ser inteiramente ou parcialmente
formados por transporte de complexos fluorados.

O Nidbio (Nb), com numero atémico 41, € um metal de transicdo. Tem Massa
Atdbmica de 92,9, densidade 8,57 g/cm3 e raio atdmico 145 A. E um metal altamente
resistente a reagentes quimicos, nao sendo afetado por acidos cloridrico, sulfdrico ou nitrico.
Ele ¢é estavel no contato com agua régia fria. Dissolve-se no acido fluoridrico e com uma
mistura forte de &cidos fluoridrico e nitrico. E soltvel em solucdes causticas alcalinas quentes
e dissolve-se facilmente em fusGes alcalinas com a formagéo de niobatos.

O Nb ndo se oxida facilmente em contato com o0 ar em temperaturas ambiente.
Quando aquecido a 400°C adquire uma capa de oxidacdo. Acima de 600-700°C o Nb é
oxidado no ar com a formacgdo de Nb,Os. A temperaturas acima de 600°C reage com o
nitrogénio, formando o nitrito (NbN). Carbono e gases portando carbono reagem com o
Nio6bio a 1.200-1.400°C formando carbeto (NbC). A valéncia do Nb em compostos quimicos
artificiais varia de Nb?* a Nb>*. Em compostos naturais de Nb ocorre exclusivamente no
estado pentavalente. Em fusdes magmaticas e solugfes ndo ocorre Niobio com Nb5+, mas
como complexos (NbOs)* (Flérke et al., 1978b). O Ni6bio é um elemento tipicamente litofilo.
Né&o ocorre no estado livre, mas combinado em diversos minerais. Na natureza ele combina
com o oxigénio. Em complexos tipo niobatos e silicatos, o oxigénio pode ser parcialmente
substituido por fluor (FY) ou oxidrilas (OHY).

O Tantalo (Ta) é também um metal de transicdo, com Ndmero Atémico 73, Massa
Atdmica de 180,95 e densidade 16,6 g/cm®. Em virtude da "Contragdo dos Lantanideos", o
Tantalo (Ta) tem quase 0 mesmo raio atdmico do Nb (145 A), apesar de seu niimero atémico
ser bem maior. Por essa razdo, existe uma intima relacdo cristaloquimica entre Nb e Ta,
observavel em solucgdes solidas e isotipias (Goldschmidt, 1958). Por isso, grande parte das

discusses referentes a mineralogia e a cristaloquimica do Ta é feita conjuntamente com o Nb.
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O Tantalo (Ta) ndo ocorre livre na natureza, mas aparece combinado principalmente
na forma de tantalato de Fe e Mn (Tantalita). Geralmente ocorre no estado de oxidacéo
pentavalente. O Ta>* prefere coordenacdo octaédrica, geralmente ligado ao oxigénio,
principalmente substituindo Fe, Ti ou Nb, em micas hornblenda e minerais de Nb-Ta (Flérke
et al., 1978Db).

Os Comportamentos de Nb e Ta no Ciclo Exdgeno sdo semelhantes. Segundo Flérke
et al. (1978), Nb e Ta podem ser liberados pela a acdo do intemperismo, quando da destruigcdo
de alguns silicatos que os contém, como anfibolios e micas, podendo ser redistribuidos entre
novos minerais. Podem, também, permanecer imdveis vinculados a minerais mais resistentes,
como columbita, zircdo, ilmenita, esfeno, etc. Acumulam-se, neste caso, ao longo das
drenagens em areias fluviais (aluvides), junto com outros resistatos. Nb e Ta podem também
ser adsovidos aos argilominerais, aos 6xidos e hidroxidos de Fe, Al e Mn em lateritas e
bauxitas.

Numa comparagdo do comportamento do Nb em argilominerais formados em
ambientes Umidos e aridos, Pachadzhanov (1963) verificou que o Nb concentra
significativamente mais em argilominerais formados ambiente umido. Ele atribuiu isso a
concentracdo relativa do Nb, em vista da maior lixiviacdo dos elementos soluveis (Na, Ca,
Mg, Si) no ambiente umido. Tal lixiviagdo ndo ocorre em ambiente &rido. A razdo Nb/Ta nos
argilominerais em ambiente arido é mais alta que nos argilomierais de ambientes Umidos,
porque o Nb tem maior mobilidade e € mais facilmente removido que o Ta em ambiente
umido. Ronov e Migdisov (1965), investigando o comportamento de Ti, Zr, Hf, Nb e Ta
durante o intemperimo, verificaram que esses elementos enriquecem da rocha sd para as
partes mais intemperizadas. Isso mostra sua menor mobilidade em relacdo aos elementos
alcalinos, alcalino-terrosos e silica. Em granitos, a razdo Nb/Ta, de acordo com esses autores,
decresce no decorrer da alteracdo, sendo que em piroxenitos e gabros observa-se o contrario.
Esse diferente comportamento, em funcdo do tipo de rocha mae, se deve a diferente filiacdo
mineraldgica de Nb e Ta em rochas graniticas e em rochas bésicas.

Anélises de solos lateriticos do Oeste da Africa mostraram que o Nb é menos movel
que o Si, mas mais movel que Al e Fe (Grimaldi & Berger, 1961). Por isso, algum
enriquecimento de Nb é esperado em lateritas, mas em intensidade menor que Al e Fe.
Geralmente, quando se encontra lateritas enriquecidas em Nb, é porque ele ja estava
enriquecido na rocha que lhes deu origem. Bauxitas da RUssia, provenientes de diversos tipos
de rochas enriquecidas em Nb, mostraram teores de Nb e Ta até duas vezes acima da

abundancia média da crosta (Pachadzanov, 1964). Em bauxitas da Franga, 0 mesmo autor
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refere uma correlacdo entre Nb+Ta com Ti, mas eles estariam vinculados a gibbsita, boehmita
e argilominerais e ndo a fases minerais titaniferas.

Estudos feitos referentes ao conteudo de Nb em solos e em sedimentos de corrente
proximos a Pirocloro Carbonatitos na Zambia, mostraram que muito pouco ou nenhum Nb
entra em solucdo. O padrdo de anomalias geoquimicas vincula-se a dispersdo mecénica de
grdos residuais de pirocloro e magnetita niobiofera (Watts, et al., 1963).

A alteracdo intempérica de minerais (0xidos) de Ti, Nb e Ta (estruturas tipo AxByX;)
foi estudada por Wamberle (1970). Em espécies metamicticas (euxenita, samarskita), a
alteracdo se processa lixiviando predominantemente os atomos do sitio A (Na, Ca e ETR),
com substituicdo parcial de O ou F por OH. Esses minerais, em vista de sua baixa estabilidade
mecanica e quimica, geralmente ndo acumulam nos aluvides. Fazem excecdo algumas
acumulacdes encontradas em aluvides localizadas nas proximidades da rocha fonte e em
clima frio.

O Estanho (Sn) é um metal importante, com nimero atdmico 50, massa atdmica
118,7 e densidade 7,29g/cm®. Segundo Bergerhoff at al., (1978), existe um pequeno ndmero
de minerais que contém Sn, nos quais pode fazer parte como Sn** (PbSnS, — Teallita) ou Sn**
(SnO, - Cassiterita). A Cassiterita € o composto mais comum do Sn, sendo o principal
mineral de minério. A cassiterita forma concentragdes econémica, principalmente associada a
granitos, produtos tardios e muito diferenciados de magmas. Existem poucas informagdes a
respeito do comportamento geoquimico do Sn durante 0s processos intempéricos. A
cassiterita € muito resistente a alteracdo intempérica, tendendo acumular com outros resistatos
em aluvides. Entretanto, Bergerhoff at al., (1978) citam que algumas parcelas de Sn podem
ocorrer em aguas naturais, 0 que é determinado por fatores fisico-quimicos, como condic¢Ges
de oxidacdo-reducdo. Dependendo do estado de oxidacdo, 0 Sn em solucdo comporta-se de
diferentes maneiras. O Sn®* tem potencial ionico 2,16, fazendo parte do grupo dos fons que
solubilizam quando submetidos ao intemperismo, seguido de transporte pela agua. Por outro
lado, o Sn** tem potencial idnico 5,14 e, por isso, tende a precipitar com os hidrolisatos.
Entretanto, 0 Sn** ndo é um cétion importante originado no intemperismo, porque necessitaria
um ambiente fortemente redutor, como o sapropel. Assim, o Sn** é a espécie quimica do Sn
gue pode ser esperada no ambiente exdgeno. Segundo Bergerhoff at al., (1978), o Sn que
entra em solucdo ndo deve ser esperado concentrando junto com Fe, porque sua migracao €
muito limitada e tende a ser precipitada junto com os hirolisados de Al. Sem duvida, a maior
parcela do Sn ndo entra em solugédo e permanece sob forma de cassiterita, depositando-se em

aluvioes.
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O zircénio (Zr), com namero atdbmico 40, é um metal de transicdo com massa
atdbmica 91,224, densidade 6,4g/cm® e raio atémico 155 A. E um metal predominantemente
tetravalente, formando o cation Zr™. O Hafnio (Hf) também é um metal de transicdo, mas
com ndmero atdmico 72. Possui massa atdmica é de 178,49, densidade 13,1g/cm? e raio de
155 A. Os raios atdmicos e ibnicos do Zr e Hf sdo muito similares. Por essa razdo, a
cristaloquimica, e as propriedades quimicas desses dois metais sdo muito semelhantes
(BAYER et al., 1978 a e b). O Zr e 0 Hf ndo ocorrem livres na natureza, mas combinados,
principalmente como silicato (zircdo — ZrSiO,4) ou 6xido (badeleita — ZrO,). Como elemento
traco, 0 Zr pode estar presente em diversos silicatos e O0xidos. O Hf ndo forma minerais
préprios, mas esta presente como trago em praticamente todos os minerais de Zr, em razdo das
semelhancas entre os dois metais. Zircdo e badeleita geralmente contém acima de 2% de Hf,
sendo que em alguns casos sao citadas até concentracdes de 20% de Hf em zircdo (Bayer et
al., 1978).

A solubilidade do Zr e Hf nas aguas naturais sdo extremamente baixas. Por isso, a
concentracdo desses elementos nas aguas superficiais é diminuta. Alguns complexos de Zr
podem sobrevier nas aguas por algum tempo (Saxena, 1966), mas eles sdo rapidamente
retirados do sistema por adsorcao a argilominerais dentro do proprio perfil de alteracéo.

De uma forma geral, o Zr é considerado um metal residual no ciclo exdgeno. Isto
significa que ele concentra, em termos relativos, nos perfis de intemperizagédo e solos,
especialmente em perfis lateriticos. Koster (1961, apud Bayer et al., 1978a), citou taxas de
concentracdo de Zr de até 10 vezes entre a rocha e o solo residual que dela resultou. A alta
estabilidade do Zr tem permitido que varios autores tenham utilizado o Zr como elemento de
referéncia em célculos de balango de massa. Entretanto, 0 uso ndo pode ser indiscriminado
porque existem ambientes em que o Zr pode sofrer perdas, ainda que pequenas. Segundo
Bayer et al., (1978 a), o Zr é mais facilmente atacado em ambientes alcalinos. No front de
intemperismo, as reac¢fes de hidrélise dos silicatos (aluminosilicatos ou méficos) geram um
ambiente alcalino. Nessas condic¢des, os minerais de Zr poderéo ser corroidos, quando em
contato com as solucBes intercristalinas provenientes da hidrdlise dos demais silicatos.
Existem alguns fatores que reduzem a estabilidade dos minerais de Zr, especialmente do
Zircdo. Entre tais fatores, tem destaque a metamictizagdo, ocasionada pelas radiagoes
provenientes de Th e U, que sdo elementos-tragco comuns em zircdes, 0 que gera uma maior
fragilidade estrurural.

As semelhancas geoquimicas de Zr e Hf ndo se restringem ao ciclo endégeno, mas

sdo também mantidas e até acentuadas no ciclo exdgeno. Esses dois elementos apresentam
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pequenas diferencas de solubilidade. De uma forma geral, o Hf € mais bésico e poderia
precipitar em pH mais alto, hidroliza com menos facilidade e forma complexos menos
estaveis. Assim as diferencas geoquimicas entre Zr e Hf podem ser acentuadas nos sistemas
naturais em que bruscas varia¢des de pH possam ocorrer (Vlasov, 1966).

Segundo Bayer et al., (1978 a), quando a maior parte de Zr e Hf em um perfil de
intemperizacdo estiverem contidos em zircdo inalterado, a razdo Zr/Hf no préprio perfil, e nos
sedimentos de correntes originados pela erosdo do perfil, se mantém igual a da rocha mae.
Entretanto tem sido constatado que zircdes com alto teor de Hf parecem alterar mais
facilmente, o que concorda com a idéia de que o aumento da substituicdo diadécica em um
mineral gera diminuicdo de estabilidade.

O Chumbo (Pb) € um metal com numero atémico 82, massa atbmica de 207,2 e
densidade 11,35 g/cm®. Devido a sua estrutura eletrdnica, o Pb é principalmente bivalente
(Pb?*), mas ocorre também o Pb**, que é menos estavel.

Galena (PbS) é o principal mineral de Pb, mas podem ser encontrados outros sulfetos
e sulfossais contendo chumbo. O Pb pode estar presente também como elemento-traco em
diversos outros minerais, como em fledspato K, em micas de rochas magmatidas e
metamorficas (Sahl et al., 1978). Da oxidacdo do chumbo e alteracdo da galena, formam-se
varios minerais contendo este metal, como PbO (massicot), Pb3O4 (minio), PbO, (platnerita),
PbCOs (cerusira), PbSO, (anglesita) e Pbs[PO,]3[CI,OH] (Piromorfita).

O Pb é parcialmente movel no processo intempérico. Heinrichs (1974, apud Sahl et
al., 1978) observou que o Pb mobiliza na ordem de 40% em alteracdo de olivina basaltos, em
balanco geoquimico feito com Zr como referéncia. Wedepohl (1956, apud Sahl et al., 1978)
verificou perdas de Pb em 60 a 70%, na alteracdo apenas das micas de um granito. Na
alteracdo mais completa do granito, mas mantendo a estrutura indeformada, a perda de Pb
alcancou 80%. Em lateritas originadas sobre rochas ultramaficas da Australia (serpentinitos)
Zeissink (1971) constatou acumulacdo relativa moderada de Pb.

Em locais com abundéncia de galena, como em corpos mineralizados, nas condi¢oes
de intemperismo, o0 Pb é mobilizado e concentra nas aguas subsuperficiais. A solubilidade dos
minerais secundarios que se formam, como anglesita, cerusita e piromorfita, condicionam a
migracdo do Pb e os halos de disperséo que se formam. Geralmente, a dispersao e a distancia
percorrida pelo Pb, a partir do dep6sito que esta sendo intemperizado, é menor que os halos
formados por Cu e Zn (Sahl et al., 1978).

O Tério (Th) tem nlimero atdmico 90, massa atdmica 232, densidade 11,7 g/cm® e

raio atdmico de 180 A. Urénio (U) tem numero atdbmico 92, Massa atbmica 238 (principal
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is6topo), densidade de 19,0 g/cm® e raio atémico 139 A. A geoquimica desses dois elementos
esta intimamente associada. Nenhum dos dois ocorre livre na natureza, mas combinados em
diversos minerais. O Th ocorre principalmente como silicato {torita- ThSiO4}, Oxido
{torianita - ThO,UQO;} ou fosfato {monazita - (Ce, La, Th) POs}. O U ocorre como 0xido
{UO; - uraninita}, mas se faz presente em vanadatos {K,(UO,), (VO,).. 3H,0 - carnotita},
em fosfatos e em silicatos.

Segundo Pertlik et al. (1978 a), sdo conhecidas as valéncias +4, +5 e +6 para 0 U nos
minerais, mas na realidade os fons mais comuns sdo U** e U®* O Th é dominantemente
tetravalente. O raio idnico do Th*™*, é comparavel ao do U** e do Ce™* (Pertlik et al., 1978 b).
A semelhanca dos raios ibnicos € uma das causas da estreita relagcdo existente na
cristaloquimicado U, Th, Cee Zr.

O U* ¢ insoltvel, mas quando oxida para U®* é soltvel na forma de UO,?* (uranila).
O U*" pode estar presente nos silicatos primérios como ultratrago no zircdo (ZrSiO,), como
traco na torita (ThSiO4) ou como elemento varietal na uranotorita (UThSiO,). Neste estado de
oxidagdo, é tdo insolGvel quanto o Th. Entretanto, o U pode ser lixiviado na forma de U®*
(UO,*" - Uranila), o que ndo ocorre com o tério.

A solubilidade do U é tanto maior quanto maior for o seu teor no mineral. Assim, 0
U da Uranotorita é mais facilmente lixiviado que o da torita e este mais que o do zircao.
Torianita (ThO,) e uraninita (UO,) formam uma série isomorfa (minerais do sistema cubico).
A liberacdo do U oxidado da série faz com que o Th recristalize como torianita, que € um dos
minerais mais estaveis no ciclo exogeno. A possibilidade do U oxidar e solubilizar,
contrariamente ao Th, ocasiona uma ampla faixa de variagdo da razdo Th/U nos produtos dos
processos exdgenos. O relativamente insolGvel Th concentra nos resistatos ou é adsorvido em
argilominerais, enquanto o U pode ser redistribuido em aguas superficiais e subterraneas
(Pertlik et al., 1978). Pliler e Adams (1962) estudaram um perfil lateritico sobre granodiorito,
em clima subtropical umido. Verificaram que o U que fica retido no solo esta vinculado a
resistatos, na forma de zircdo. O Th é encontrado tanto nos resistatos quanto adsorvido nos
argilominerais neoformados. Segundo os autores, Isso ocorre porque o U, uma vez
solubilizado (como uranila), pode ser mobilizado nas aguas e retirado do sistema. Como
conseqiiéncia, resulta em um aumento da razdo Th/U, significando enriquecimento de Th em
relagdo ao U no solo.

O itrio (Y) é o elemento de ndmero atdmico 39, com massa atdmica 88,9, densidade
4,47 glem® e raio atdbmico 180 A. O Y apresenta configuragdo eletronica similar & dos

Elementos Terras Raras (ETR), sendo por isso relacionado a esses elementos (Felsche &
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Herrrmann, 1978). Muitas interpretacdes geoquimicas sdo feitas com base nos valores de
raios ionicos. Assim, o raio aumenta ao passar do Sc** para o Y** e deste para o La>*. Mas
decresce do La** ao Lu**, devido ao fendmeno denominado “contracéo dos lantanideos”, o
que faz com que o raio do Y seja semelhante & maior parte dos ETR. Os raios iénicos do Y**,
conforme o nimero de coordenacdo em que este elemento ocorre, sdo os seguintes: V'Y=
0,900A, V'"y=0,960A, V"'Y=1,019A e Y= 1,075A (Shannon, 1976). De acordo com Marsh
(1939 apud Gramaccioli et al., 1999), o Y se comporta como se fosse um ETR com nimero
atdbmico 67,6 (entre o Ho e Er) e por isso pode ser considerado como um pseudolantanideo
(Bau & Dulski, 1995).

O Zinco (Zn) é um metal com numero atdbmico 30, com massa atbmica de 65,39 e
densidade 7,14 g/cm®. Na natureza ocorre quase exclusivamente em compostos com outros
metais, geralmente como Zn?*. Em sulfetos, éxidos, cloretos, iodetos e outros compostos,
apresenta coordenacao 6, da mesma forma de outros fons bivalentes (Mg®*, Fe?*, Mn?*). Entre
0s compostos de Zn mais comuns, tém-se a zincita (ZnO), esfalerita (a-ZnS), wurtzita (p-
ZnS) e smithsonita (ZnCO3). Em rochas, 0 Zn pode estar contido em silicatos, especialmente
micas e anfibdlios (Brehler & Wedepohl, 1978).

No ciclo exdgeno, 0 Zn solubiliza e sai dos minerais que o contém. Alteracdo de
sulfetos, associada com oxidacdo, pode promover elevada concentracdo de Zn nas aguas por
causa da alta solubilidade do ZnSO,. As altas concentragcbes podem ser controladas pela
adsorcdo do Zn aos argilominerais, a o0xidos de Fe ou a substncias orgénicas. Perfis
lateriticos desenvolvidos sobre serpentinitos na Australia mostraram acumulacgéo residual de
Zn, principalmente nas facies ferruginosas e argilosas, nas quais o Zn foi adsorvido (Zeissink,
1971). Por outro lado, (Brehler & Wedepohl, 1978) analisaram as concentraces de Zn em
granito e seus produtos de alteracdo, na Alemanha, encontrando perdas que alcancaram 50%.
Os autores citam também dados de perfis de lateritizacdo sobre granitos na india, onde a
perda de Zn alcangou 80% em féacies cauliitica. Observa-se, portanto, que existem dados
discrepantes na literatura quanto ao comportamento do Zn.

O Bismuto (Bi) € um metal com nimero atbmico 83, massa atébmica 208,98 e
densidade 9,76 g/cm®. Kupcik et al.,(1978) afirmam que o Bi é cristaloquimicamente muito
proximo ao Pb. A principal valéncia do Bi é Bi**, enquanto do Pb é Pb?*, mas eles tém
configuracdo eletrdnica muito semelhante e ocorréncia geoldgica também. O Bi ocorre
principalmente como sulfeto, associado a galena, sendo o seu principal mineral a bismutinita
(Bi,S3). Nas zonas de oxidacdo dos sulfetos, eventualmente pode ser encontrado na forma de

oxido ou carbonato, mais raro como fosfato ou molibdato. A literatura € escassa quanto ao
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comportamento do Bi nos processos exogenos. Nao existem dados a respeito do ciclo
geoquimico do Bi nas rochas sedimentares. Entretanto, segundo Kuocik et al.,(1978), o ciclo
exogeno do Bi é fortemente influenciado pela estabilidade dos sulfetos bismutinita e galena.
Esses sulfetos sdo facilmente atacados por solucBes acidas, sendo o Bi redistribuido nas
aguas. Na alteracdo secundaria pode ser encontrado o 6xido bismita (Bi,O3) como produto
exogeno.

Segundo Wittmann et al.,(1978), o In geralmente tem ocorréncia associada a
sulfetos. No intemperismo, pela oxidacdo dos sulfetos, o In®** acompanha o Fe** e forma
precipitados de hidréxidos. Pode ser concentrado junto com Fe, Al e Mn em bauxitas e
lateritas. O W é geralmente encontrado na natureza como W°, com raio i6nico 0,41. Em
termos cristaloquimicos, Isso faz com que tenha uma coordenacdo 4, formando tetraedros,
como wolframita [(FeMn)WQ,] e scheelita [CaWO,]. Segundo Evans Jr. e Krauskopf
(1978), em fungdo da semelhanca dos raios e do nimero de coordenacdo, o W ocorre como
elemento-trago em quartzo, feldspatos e mica. A literatura carece de dados mais concretos
sobre o comportamento do W na lateritizacdo. O Ge pode ocorrer com numeros de
coordenacao 4 ou 6, podendo ocorrer nos principais silicatos das rochas substituindo o Si.
Pode, também, ocorrer substituindo o Fe** (Wittmann & Hoérmann, 1978). Existem poucos
dados sobre o comportamento do Ge no ciclo exdgeno. De acordo com o0s autores citados, 0
Ge liberado pela alteragcdo dos minerais pode ser parcialmente removido, mas a maior parte
permanece nas fases sélidas, adsorvido aos argilominerais.

Os lantanideos (numeros atémicos de 57 a 71) sdo também designados de elementos
terras raras (ETR). Entretanto, alguns desses elementos ndo sdo realmente t&o raros, quando
comparados a alguns outros metais. Ce, La e Nd, dependendo do tipo de rocha, especialmente
em rochas provenientes da crosta superior, pode ser mais abundantes que Pb, Co, Sn, Mo e W
(Felsche & Herrrmann, 1978). Os dados quimicos dos ETR, como raio atémico, valéncia e
abundancia em funcdo do nimero atémico sdo amplamente divulgados na literatura (Formoso
et al., 1989). As propriedades geoquimicas dos ETR sdo baseadas principalmente nos valores
de raios idnicos, que decresce com o aumento do nimero atémico (La®* ao Lu**), no
fendmeno denominado “contracdo dos lantanideos”. A maior pare dos ETR tém +3 como
valéncia principal e mais comum nos minerais. O Ce pode ter valéncia +4, em condicgdes
oxidantes, e o Eu pode ter valéncia +2 em condi¢des redutoras. A valéncia +4 do Ce é
importante no estudo dos processos intempéricos, enquanto que a valéncia +2 do Eu é
importante na "anomalia de Eu" produzida pela cristalizacdo fracionada de plagioclasio nas

rochas igneas.
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Os ETR, em fungdo de suas propriedades, podem ser divididos em dois grupos:
elementos terras raras leves (ETRL), grupo que abrange do La ao Eu; elementos terras raras
pesados (ETRP), grupo que inclui do Gd ao Lu. Os ETRL, sdo também chamados elementos
do "grupo do Ce" e tém raio i6nico semelhante aos do Ca®* e do Th*. Os ETRP, também
referidos como do "grupo do Y", tém raio i6nico menor e que se aproxima do raio do Mn?*,
Todos os ETR comumente substituem um ao outro nos minerais. Os ETRL tendem a se
concentrar em rochas altamente fracionadas, como as rochas basicas e os carbonatitos,
enquanto que os ETRP, junto com o Y, tendem a se concentrar em rochas acidas fracionadas,
como os granitos alcalinos e os pegmatitos.

Os ETR tém tendéncia a formar complexos aquosos. Em fluidos hidrotermais, uma
variedade de ligantes incluindo F, CI, OH", SO,* e COs*, podem complexar os ETR. Quanto
maior for k (constante de estabilidade a 25° C) maior facilidade tém um determinado ETR de
entrar em uma estrutura. Por isso os ETRP formam complexos com mais facilidade que os
ETRL. A estabilidade dos complexos aumenta com o decréscimo do raio.

Os ETR trivalentes s&o muito similares a0 Ca** em termos cristaloquimicos,
substituindo este elemento com facilidade na estrutura dos minerais. A substituicdo de ETR
trivalentes por Ca®* requer compensacdo de cargas, isto é a dupla substituicdo. As
possibilidades de substituicdo estdo relacionadas principalmente aos raios e aos numeros de
coordenacdo dos elementos na estrutura dos minerais.

Os produtos dos ETR no manto de imtemperismo dependem da mineralogia e da
composicado quimica da rocha mae, assim como das condigdes fisico-quimicas do meio e do
processo intempérico atuante (Ronov, et al., 1967). Os elementos terras raras (ETR) tém sido
referidos na bibliografia como resistentes ao fracionamento diante dos processos intempéricos
(Nance & Taylor, 1977; Hanson, 1980; Henderson, 1984). Outros trabalhos, pelo contrério,
tém mostrado que os ETR, em condigdes especiais, podem ser submetidos a transporte e
fracionamento significativos, especialmente ao longo do proprio perfil e perante intemperismo
intenso (Nesbitt, 1979; Duddy, 1980; Banfield & Eggleton, 1989; Formoso et al, 1989 a).

A fixacdo ou mobilizacdo relativa dos ETR, bem como seu conseqiente
fracionamento, também esta relacionada com a alteracdo diferencial dos minerais que
contenham estes elementos (Alderton et al, 1980), mas a natureza das solugdes percolantes
(Lottermann, 1990) e a mineralogia resultante (Duddy, 1980; Banfield & Eggleton, 1989) tém
efeito muito significativo. Balashov et al. (1964), indicaram que o aumento da alcalinidade
das solucGes de intemperismo promove a precipitacéo e fixacdo dos ETR, enquanto pH baixo

favorece sua solucéo e remocdo. Segundo esses autores, pesquisas em &guas do Rio Volga
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confirmaram a remocao preferencial de ETR pelas dguas fluviais em regides umidas. Burkov
e Podporina (1965) observaram significativo decréscimo de ETR em facies caulinitica
residual de alteracdo de rochas graniticas. Eles sugeriram que os ETR sdo particularmente
moveis em ambiente acido e lixiviado durante o desenvolvimento da facies caulinitica.

Na alteracdo de rochas alcalinas em Lages, SC, Brasil, verificou-se a perda de ETR
na bauxita, mas significativa concentracdo dos mesmos na facies argilosa (Formoso, et al,
1989 b), indicando que o mecanismo de mobilizacdo e concentracdo, num processo de
migracao lateral e/ou vertical ao longo do proprio perfil, pode ser invocado. Este mecanismo
explica a mobilizacdo dos ETR no topo dos perfis bem desenvolvidos e sua fixacdo na base,
através da variagdo do pH (Duddy, 1980). Os ETR sdo muito sensiveis as varia¢des de pH,
alcalinidade e concentracdo de carbonato nas solucdes percolantes. Variaces nesses fatores
podem conduzir a um fracionamento (Lottermann, 1990).

Gasparetto e Menegotto (1995), em estudo de alteragdo de rochas vulcénicas &cidas,
verificaram empobrecimento geral de ETR, que é progressivo na facies isalterita. O Ce
apresentou perdas mais acentuadas. As menores perdas no perfil todo foram apresentadas pelo
Lu. Ndo encontraram significativas diferencas de comportamento entre os elementos terras
raras leves (ETRL) e pesados (ETRP). Este comportamento, mostrando significativa
mobilidade de todos os ETR, foi explicado pelos autores como resultado de os perfis de
alteracd@o, no local de coleta, serem pouco espessos devido ao baixo grau do intemperismo,
com presenca de solo organico poucos decimetros acima, tornando o meio acido. Dessa
forma, ndo existiria possibilidade desses elementos mobilizados serem adsorvidos ou
reprecipitados na base do perfil, na forma do mecanismo verificado em outros locais
(Banfield & Eggleton, 1989; Fortin et al, 1989).

Menegotto e Formoso (1997, 1998 e 1999), estudando a alteracdo do carbonatito
Fazenda Varela, Brasil, verificaram que estes elementos enriquecem na facies alterita e
decaem muito na facies laterita. Os ETR, apesar da instabilidade do mineral hospedeiro
(synchisita), tendem a ficar adsorvidos aos 6xidos microcistalinos existentes na facies alterita,
em razdo do pH mais elevado ocasionado pela proximidade do front de alteracéo da rocha. Na
formacdo da laterita, em vista do pH mais baixo (acido), tendem a mobilizar de maneira

acentuada.
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3 MATERIAIS E METODOS

As descrigOes e as amostragens dos perfis de alteracdo foram feitas em amostras a
céu aberto, em locais de escavacdo da mineradora (Fig. 16), onde existem boas exposices
(principalmente do albita granito de borda - AGB) e também em amostras de testemunhos de
sondagem estocados nos depdsitos da Mineracdo Taboca. Em ambos os casos foram
amostrados intervalos pré-definidos e obtidas amostras indeformadas das variacdes

perceptiveis.

Figura 16. Fotografia com imagem do local de coleta das amostras dos perfis P4 e P5. O nimero das amostras é
crescente a partir da base para o topo no perfil P4 e da esquerda para a direita no perfil P5.

As amostras foram submetidas & determinagdo da Densidade Aparente, que é um
indice do grau de alteracdo, através de pesagem e imersdo da amostra em Hg liquido para
determinacéo do volume.

Além disso, foram confeccionadas laminas delgadas de amostras previamente
impregnadas com resina epoxi. A descricdo preliminar destas amostras realizou-se em lupa
binocular e, posteriormente, ao microscopio Optico. Assim, foi possivel identificar e
caracterizar os minerais presentes nas diferentes facies existentes nas amostras de rocha sa e

nas das facies intemperizadas.
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Para detalhar as fases mineraldgicas mais finas, originadas pelos processos exégenos,
especialmente os argilominerais, utilizou-se a difracdo de raios X. As amostras selecionadas
foram analisadas no estado natural e orientadas (técnica do esfregaco), saturadas com etileno-
glicol e calcinadas a 450°C. Para isso, utilizou-se um difratdmetro marca Siemens, modelo
D5000, do Instituto de Geociéncias desta Universidade. As analises foram realizadas entre 2° e
70°20, com passo de 0,02%20/s.

Para melhor caracterizar as fases minerais mais finas e verificar a evolugdo dos
minerais durante o processo intempérico, também foram realizados estudos ao MEV,
incluindo analises por dispersdo de energia (EDS), em laminas delgadas e em amostras
montadas em stubs. As analises foram realizadas em um microscdpio de marca JEOL, modelo
5800, pertencente ao Centro de Microscopia eletrénica (CME) da UFRGS. Para isto, utilizou-se a
energia de 15kv e corrente de 25nA em amostras metalizadas com carbono.

As andlises quimicas de rocha total foram realizadas nos laboratorios da empresa
“Activation Laboratories Ltd.”, Ontario, Canada. A maior parte destas analises realizou-se
com abertura por fusdo do material e detec¢do através de ICP-MS (Inductively Coupled
Plasma - Mass Spectrometry). O Nb e o Sn foram determinados com uso de pastilha prensada
e deteccéo por fluorescéncia de raios X, enquanto o F determinou-se com abertura por fusédo
com deteccdo por ISE (lon Selective Electrode). Limites de deteccdo: déxidos elementos
maiores e F (0,01%); Sn e Pb (5,0ug/g); Zr (4,0pg/g); Zn e Ba (3,0 pg/g); Sr (2,0ug9/g); Rb,
Nb, Be e Ga (1,0pg/9); Y, W, Ge e Ag (0,5u9/9); Sb (0,2pg/g); Hf, Bi, Ine Cs (0,1ug/g); Th,
TI, La, Ce e Nd (0,05ug/g); Ta, U, Pr, Sm, Ga, Th, Dy, Ho, Er e Yb (0,01ug/g); Eu e Tm
(0,005ug/g); Lu (0,002ug/g).

Para quantificar as variagdes dos teores dos elementos em amostras com diferentes graus
de lateritizacdo, os dados em teores relativos foram transformados em teores absolutos (Millot &
Bonifas, 1955). Foram também realizados célculos de balan¢o de massa, seguindo os critérios
estabelecidos por Gresens (1967).
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ABSTRACT

The paper deals on the laterization of the Madeira deposit associated with the albite-enriched granite facies of the
A-type Madeira granite (~1.82 Ga). The Madeira deposit is located in the Amazon rain forest, where chemical
weathering is intensive and lateritization is a major process of ore deposit formation. This deposit represents a
particular case, where the parent rock is an ore deposit; thus primary mineralization and lateritic mineralization
occur in the same profile. The parent rock has an unusual mineral association, which includes quartz, albite, k-
feldspar, zircon, cryolite (NasAlFg), fluorite, polylithionite, Zn-rich riebeckite, Zn-F-rich annite, thorite,
cassiterite, pyrochlore, columbite, xenotime, gagarinite-(Y), fluocerite-(Ce), and genthelvite. An important
feature of the rock is the F richness (2 to 6% wt) mainly in the form of cryolite or fluorspar in the matrix. We
first investigated the micromorphological changes of these minerals throughout the soil profile and then focused
the geochemical studies in selected profiles. The chemical data were converted into volumetric proportions to
quantify the variations in element contents in samples with different degrees of lateritization, and we performed
mass balance calculations with Al as the reference element. In this way, we obtain many new constraints on the
processes that formed the weathering profile from the Madeira deposit. The parental rock was a clearly
aluminous system with lower amounts of Fe. The total loss of alkalis and partial loss of SiO, created kaolinitic
clay minerals. The SiO,/Al,0; molar ratio ~2 was suitable for generating aluminous clay minerals with 1:1
structures, such as kaolinite. Greater losses of SiO, occurred and gibbsite formed at the top of the weathering
profiles. Hematite formed as the main ferric mineral because the medium was alkaline with a high OH"/Fe ratio
(> 2). The leaching of alkaline elements led to relative enrichment in some economically important elements,
such as Sn, Nb, and REEs, in the lateritic profiles. However, the distribution of some of the metals, such as Pb,
Zn, and REEs, in the weathering profile is very unusual and may be explained by some special characteristics of
the paragenesis and the high activity of F in the solutions, which greatly influenced the weathering processes in
two different ways. This halogen was responsible for the intense corrosion of even very resistent minerals and
formed stable complexes, especially with hard cations such as REEs.

Key-words: geochemistry; weathering; laterization; mass balance; Madeira granite; Pitinga; Amazonas.

1. INTRODUCTION

This paper focuses on the laterization of the Madeira deposit, which is associated with
the albite-enriched granite (AEG) facies of the A-type Madeira granite (Fig. 1). This deposit
is a world-class deposit with 130 million tons of disseminated ore with an Sn grade of 0.17%.

Niobium and Ta (pyrochlore and columbite) are exploited as by-products. F (cryolite -
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Na3AIF6), HREE (xenotime and gagarinite-Y), Zr and U (zircon), Th (thorite), and Li
(polylithionite) are potential by-products of this disseminated ore. In addition, in the central
portion of the Madeira granite deposit, there is a massive cryolite deposit, with 10 million tons
with a grade of 31.9% of Na3AIF6. This association of cryolite with tin, niobium and several
other rare metals in the same peralkaline rock that hosts a massive cryolite deposit is unique
in the world (Bastos Neto et al., 2009).

The AEG is located in the Amazon region, which is characterized by the development
of deep chemical weathering, including widespread lateritic covers and soils. Consequently,
lateritization is a major process of ore deposit formation in the region, where many mineral
deposits are of primary origin but were concentrated to economic grades by lateritic processes
and where wide alluvial deposits formed by the erosion of lateritic material (Costa, 1997).
The Madeira deposit represents a particular case, in which the parent rock is an ore deposit;
thus, primary mineralization and lateritic mineralization were preserved in the same profile.
The most similar case to the AEG is the Ririwai Complex (Younger granites, Nigeria,
Ogunleye et al., 2006), where lateritization has not been studied.

Horbe (1995) and Horbe and Costa (1997) (integrated into Horbe and Costa, 1999)
performed the only existing studies on the lateritic profile that developed in the AEG, which
were based on 220 geochemical analysis of samples from 17 pits, and proposed a
comprehensive model for the geochemical evolution. At that time, the primary rock was
classified as apogranito and had not been thoroughly studied. Many studies on the bedrock
have since revealed a number of characteristics to be considered in the study of this
lateritization: (1) the very uneven distribution of zircon, which does not recommend the use of
Zr in mass balance calculations; (2) the matrix’s richness in F, which is high enough to
influence the laterization process; and (3) the mineralogical distribution and geochemical
evolution of elements such as Pb, U, Th, Nb, Zn, and REE, which are much more complex
than previously supposed. We focus this investigation on selected soil profiles to examine
these and others features of the AEG, in which we perform detailed mineralogical studies and
analyze a larger number of samples per profile. We quantify the variations in the element
contents in samples with different degrees of lateritization, convert these data into volumetric
proportions, and perform mass balance calculations with Al as the reference element. In this
way, we obtain many new constraints on the processes that formed the soil from the Madeira

deposit.
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2. BACKGROUND INFORMATION
2.1 Climate, landscape, and geological setting

The Pitinga region is located in the Amazon rain forest. The climate is tropical-humid
with a long wet season (avg. annual rainfall of 2000 mm and temperature of 26°C). The relief
is dissected, with plateaus in interfluvia and altitudes around 450 m, but lower regions next to
drains exhibit surfaces with altitudes around 100 m. The plateaus are defined and sustained by
surface lateritic alteration and are usually capped by bauxite. The drainage system in the
Madeira granite area is adapted to the structures.

The Pitinga region (Fig. 1) is located in the southern portion of the Guyana Shield
(Almeida et al., 1981). The predominant rocks in the region are the volcanic rocks of the
Iricoumé Group (207Pb/206Pb zircon ages between 1,881 + 2 and 1,890 £ 2 Ma), which are
reminiscent of a caldera complex (Ferron et al., 2006, 2010; Pierosan et al., 2011) and are
cross-cut by the granitic bodies of the Madeira Suite, among them the Madeira granite
(Fig. 1). The Madeira granite (Fig. 1 and 2) contains four facies (Costi, 2000). The
metaluminous amphibole-biotite syenogranite facies (207Pb/206Pb zircon age of 1,824 + 2
Ma, Costi et al., 2000) and the peraluminous biotite-alkali-feldspar granite facies are
equigranular. The alkali feldspar hypersolvus porphyritic granite facies (207Pb/206Pb zircon
age of 1,818 + 2 Ma, Costi et al., 2000) and the albite-enriched granite were emplaced
simultaneously and intrude the older facies.

The Madeira deposit corresponds to the AEG, the parental rock in this study. The
massive cryolite deposit in the central part of the AEG (Fig. 2) has not been affected by
weathering processes, so this deposit is not considered in this work. The AEG is subdivided
into two subfacies (Fig. 2), whose contact is gradational: the core albite-enriched granite
(CAG) and the border albite-enriched granite (BAG); locally, a transitional subfacies (TAG)
can be identified. All these subfacies are mineralized.
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Figure 1. Location and geological map of the Madeira granite (Bastos Neto et al., 2012, modified after Costi,
2000).
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The CAG is gray with a porphyritic to seriate texture and essentially consists of
quartz, albite and K-feldspar (microcline) in approximately equal proportions, each ranging
between 25 and 30%. The more common phenocrysts are quartz (2 to 6 mm) and K-feldspar
(1 to 3 mm), and both usually have a snowball texture with inclusions of albite, cryolite and
melting inclusions. Phenocrysts that occur in smaller amounts include albite, polylithionite,
Fe-Li-mica, and riebeckite. Albite occurs more commonly in the rock matrix as laths up to 0.5
mm. Chessboard albite occurs as subhedral to euhedral crystals more commonly in the inner
and deeper parts of the CAG. Cryolite (5%), polylithionite (4%), F-annite (3%), zircon (2%),
and riebeckite (2%) are accessory minerals. Pyrochlore, columbite, cassiterite, xenotime,
thorite, gagarinite-(Y) [with fluocerite-(Ce) inclusions], genthelvite and opaque mineral
phases such as magnetite (mainly), pyrite, galena, sphalerite, and native plombs (associated
with pyrochlore alteration) occur in minor proportions. Pegmatitic CAG occurs as lenses up to
1 m thick and is widespread throughout the CAG. This rock has the same minerals that are
found in the CAG but is enriched in polylithionite, cryolite, xenotime, zircon, and thorite. The
main secondary minerals are chlorite (associated with biotite and riebeckite), hematite
(associated with chlorite alteration), kaolinite, gibbsite and illite (formed from the weathering
of feldspars and micas, especialy polylithionite).

The magmatic pyrochlore is an uranoan plumbopyrochlore. This rock was affected by
columbitization, which successively formed plumbian uranpyrochlore, uranpyrochlore and
columbite. Iron oxide aureoles, which can be observed at the edges of some pyrochlore grains,
are more developed in plumbian uranpyrochlore and uranpyrochlore. These varieties may
have inclusions of native lead. Columbite grains have similar forms and dimensions to the
primary pyrochlore. The CAG contains two types of disseminated cryolite. Cryolite |
(magmatic) mainly occurs as subhedral to anhedral rounded crystals (0.02 mm to 1.05 mm)
that are disseminated in the porphyritic rock and are in equilibrium with early zircon, showing
serial texture and straight or concave-convex contacts with albite and K-feldspar phenocrysts.
It also occurs as oval inclusions (0.037 mm to 0.30 mm) in quartz phenocrystals with a
snowball texture or irregular distribution, and in mica agglomerates, all of which lack
corrosion features. Cryolite 1l (hydrothermal) occurs more frequently forming a total or partial
cryolite envelope around magmatic zircon and pyrochlore and displaying reaction rims with
both minerals (and with cassiterite as well). It also is found to be very finely disseminated
(<0.05 mm) in the rock matrix, corroding all minerals with which it comes into contact, such
as zircon and quartz. Cryolite 1l is more abundant in CAG samples closer to the massive

cryolite deposit.
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The peraluminous BAG subfacies is red and exhibits the same textural types and
essential mineralogy as the CAG except for iron-rich minerals, e.g., Fe-Li-mica and
riebeckite, which have almost completely disappeared because of an autometasomatic process
(Costi, 2000), and for the presence of fluorite instead of cryolite. Other differences between
the BAG and CAG are as follows: quartz, albite, and k-feldspath are equally abundant in the
CAG, while quartz is relatively more abundant and albite is less abundant in the BAG;
orthoclase occurs locally in the BAG; opaque mineral phases (total 1.00 % vol.), mainly
pirite, hematite, and magnetite, are much more frequent in the BAG; and the transformation of
pyrochlore to columbite was much more intensive in the BAG, where columbite is the main
Nb ore-mineral.

A detailed description of the AEG was provided by Costi et al. (2009) and Bastos Neto
et al. (2009). Horbe et al. (1991) proposed that the AEG is an apogranite and suggested a
metasomatic model. Lenharo (1998) and Costi (2000) described the magmatic origin of the
AEG, which has been supported by all subsequent authors.

2.2 Lateritic profile of the albite-enriched granite

The weathered profiles of the AEG are referred to as lateritic profiles because of the
processes that were responsible for their development. These profiles consist of different
facies, which range from bedrock to a latosol. Mathieu et al. (1995) described weathering
profiles that were approximately 15 m thick in that area. Above the parent cock of the deeper
zone is an approximately 12.5 m layer that consists of saprolite with isovolumetric changes.
On top of the saprolite zone is an approximately 50 cm layer of reddish centimetric nodules
that is topped by brownish yellow clayey soil. Horbe and Costa (1997, 1999) described a
typical profile of the Madeira granite, which has a thickness of 20 m and consists of the
following facies: parent rock, saprolite, clayey mottled, bauxitic, concretionary, colluvial and
latosol. According to these authors, the concretionary horizon and latosol occur only near the
top of the plateau, above the mottled clay and saprolite. According to these authors, the
lateritization profile resulted in an intense chemical imbalance between the parent rock and
the weathered product, which consists of clayey material with resistant minerals. Chemical
weathering led to an enrichment in trace elements that are associated with ore minerals (Sn,
Zr, Th, Nb), while Pb, Rb and U were leached. Y, REEs and P were partially leached.
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3. MATERIALS AND METHODS

The descriptions and sampling of the soil profiles were conducted on the edge of open
pit, where there are good exposures (mainly of BAG) and on core samples. Undeformed
samples were collected at pre-set intervals. Additionally, samples of all noticeable variations
were collected.

The bulk density of the samples, which is an index of the degree of weathering for
verifying the loss of mass per unit volume relative to the parent rock, was measured by
weighing and immersing the samples in liquid Hg to determine the volume. The samples were
impregnated with epoxy resin to prepare thin sections. XRD experiments were conducted on a
Siemens D5000 diffractometer, which was equipped with a curved graphite crystal and used
Cuk, radiation (A=1,5418 A). The diffraction data were collected at room temperature in a
Bragg-Brentano 6-20 geometry. The equipment was operated at 40 kV and 20 mA with a scan
range between 2°20 and 70°260. The diffractograms were obtained with a constant step
size/time of 0,02°260/s. The samples were analyzed in their natural state, oriented, saturated
with ethylene glycol, and calcined at 450°C. SEM analyses were performed on a JEOL 5800
microscope, which used an energy of 15 kV and current of 25 nA. The samples were coated
with carbon.

Chemical analyses of CAG soil were performed on 18 samples from the drill hole
FC-11. Chemical analyses of BAG soil were performed on 13 samples from the profile P4
from the edge of the open pit (Fig. 3). Additionally, we analyzed 5 samples collected at a
same level to verify the extent of lateral variations (P5 in Fig. 3). Chemical analyses were
conducted by Activation Laboratories Limited, Ontario, Canada. The analyses were
performed by ICP-MS (Inductively Coupled Plasma—Mass Spectrometry), except for Nb and
Sn (determined by X-ray fluorescence) and F (determined by ion selective electrodes). The
detection limits were as follows: major elements and F (0.01%); Sn and Pb (5.0 pg/g); Zr (4.0
1g/g); Zn and Ba (3.0 ug/g); Sr (2.0 pg/g); Rb, Nb, Be, and Ga (1.0 ug/g); Y, W, Ge, and Ag
(0.5 pg/g); Sb (0.2 pg/g); Hf, Bi, In, and Cs (0.1 pg/g); Th, TI, La, Ce, and Nd (0.05 ug/g);
Ta, U, Pr, Sm, Ga, Th, Dy, Ho, Er, and Yb (0.01 pg/g); Eu and Tm (0.005 ug/g); and
Lu (0.002 pg/g). The data were converted into volumetric proportions to quantify the
variations in element contents in samples with different degrees of lateritization (VP) (Millot

and Bonifas, 1955). Mass balance calculations were performed as in Gresens (1967).
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Figure 3. Photo with a field image of soil from border albite-enriched at the edge of the open pit with profile P4
and horizontal level P5. The number of samples increases from the bottom to the top in the P4 profile and from
left to right in the P5 level.

4. RESULTS
4.1 Mineralogy and micromorphology of the lateritic profile

The lateritic profile is thick, reaching more than 30 m. Between the parent rock and
the latosol are intermediate facies (Fig. 4): weakly weathered rock, saprolite, clayey horizon,
and bauxite in some places. The saprolite is a thicker layer that ranges from less than 10 m to
over 20 m, sometimes reaching 40 m (Horbe and Costa, 1999). The saprolite is whitish,
yellowish or reddish; the granite structure remains preserved and exhibits white veins in a
fissure system. In the portions where the granite is fractured, the saprolite also maintains the
structure of the fragments. On the top of the saprolite is a clayey horizon, which has a
thickness from less than 1 m up to 5 m and is characterized by reddish spots that are
sometimes very abundant. Overlying the clayey horizon is yellow-red concretionary bauxite
with variable thickness, usually less than 60 cm thick. The latosol is concretionary,
ferruginous and kaolinitc; gibbsite occurs in some places.

The parent rock has a bulk density of 2.72 glcm® (FC-11-L18, Tab. 1). The bulk
density decreases with increasing weathering degree; the lowest value is 1.07 g/cm® (Tab. 1).
The bulk density of partly weathered rock (Tab. 1) ranges from 2.25 g/cm® to 2.62 g/cm®. The

saprolite’s bulk density ranges from 1.95 g/cm?® to 1.07 g/cm®.
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Bauxitic soil with silty-sandy texture

L 01

Yellow clayey bauxite horizon
without visible structure of rock

L 02

Silty white with pink tint saprolite,
with well-preserved structure of the
rock and low consistency.

L 03

Clayey whitish isovolumetric saprolite
well-preserved structure of the rock

L 04

L 05

Granular isovolumetric saprolite with
well preserved rock structure and low
consistency. It can be easily cut

with steel paddle

L 06

White clayey isovolumetric saprolite
with black oxide inclusions

L 07

L 08

L 09

Saprolite with well preserved granite
structure and low consistency. It can
be cut with a steel blade

L10

Whitish isovolumetric saprolite with
subvertical white clay veins

L11

L12

Whitish to yellow isovolumetric
saprolite with well preserved granite
structure, and high consistency. It is
resistant to cutting with steel knife.

L13

L 14

L 15

L 16

L 17

Hard rock - granite with macroscopic
evidences of weathering changes but
with high consistency similar to the
own unaltered rock. It is resistant to
fracturing with a hammer

L 18

Parent rock: albite-enriched granite
without macroscopic evidence of

weathering changes
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Figure 4. FC-11 profile description of drill core. Surface coordinate: 146.68 m. Total depth: 307.96 m. The

weathering changes in the first 28 m.
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Table 1. Bulk density of samples from the FC-11, P4 and P5 profiles (data: g/cm3)

FC 11PROFILE BULK P4 PROFILE BULK P5 PROFILE BULK
SAMPLES DENSITY SAMPLES DENSITY SAMPLES DENSITY
FC-11-L1 117 P4-L 10 1,53 P5-L6 1,07
FC-11-L 2 1,23 P4-L 9b 1,30 P5-L5 1,28
FC-11-L 3 1,46 P4-L 9a 121 P5-L4 1,63
FC-11-L 4 1,20 P4-L 8b 1,23 P5-L3 1,85
FC-11-L 5 1,10 P4-L 8a 1,52 P5-L1 1,40
FC-11-L 6 1,88 P4-L7 1,53

FC-11-L7 1,65 P4-L 6 1,46

FC-11-L 8 1,70 P4-L 5b 1,48

FC-11-L9 1,56 P4-L 5a 1,67

FC-11-L10 1,76 P4-L 4 1,35

FC-11-L11 1,93 P4-L 3 1,46

FC-11-L12 1,95 P4-L 2 1,51

FC-11-L13 2,37 P4-L1 1,61

FC-11-L14 2,25

FC-11-L15 2,62

FC-11-L18 2,72

The incipient weathering of the AEG includes the partial alteration of feldspars,
redistribution of ferruginous material onto the periphery of crystals, and clay aggregates that
formed in cleavage and fissures. The secondary ferruginous material is hematite, which is also
present as an endogenous phase; goethite occurs in some samples. Biotite, polylithionite and
riebeckite are preserved, but with the partial release of iron to form hematite along the
cleavages. Quartz, zircon, cassiterite, pyrochlore, columbite, thorite and xenotime remain
unchanged.

Feldspar in the lower portions of the isovolumetric saprolite facies is strongly
weathered (Fig. 5A) and is completely pseudomorphosed by clay with or without
ferruginization in most cases. Micas are pseudomorphosed by an association of kaolinite and
hematite, in which rare relictal fragments of mica can be observed (Fig. 5B). Where
ferruginization becomes intense, the facies is yellow or red and incipient corrosion features
are observed on weathering-resistant minerals such as cassiterite, columbite, and zircon (Fig.
5C). Relictal crystals of pyrochlore still occur within fragmented columbite in clayey plasma
(Fig. 5D), but native Pb, which is also a product of the hydrothermal alteration of pyrochlore,
is no longer observed. Xenotime is no longer observed. Lath-shaped crystals of thorite
become intensely fragmented (Fig. 5E), but their original contours may also be preserved in
argillaceous masses. The edges of quartz exhibit the first evidence of corrosion. Some crystals
show "inclusions” of clays (Fig. 5F), which fill spaces that were generated by the dissolution

of magmatic cryolite in quartz phenocrysts.
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Figure 5. SEM images of the isovolumetric saprolite facies. (A) Pseudomorph of feldspar that had weathered to
kaolinite with Fe oxides in the cleavages and the macla plan (CAG, FC-11-L11 sample). (B) Pseudomorph of
mica that had almost completely transformed into kaolinite and hematite, with some preserved mica fragments
(BAG, P4-L2 sample). (C) Corrosion features along columbite edges (CAG, FC-11-L6 sample). (D) Columbite
(Nb white dots) with dissolution porosity and fragmentation in clayey plasma (BAG, P4-L1 sample). (E) Crystal
relict of an extremely fragmented lath-shaped thorite (CAG, FC-11-L11 sample). (F) Quartz with "inclusions" of
clays, which fills spaces that were formed by the dissolution of inclusions of magmatic cryolite (BAG, P4-L9
sample).

A clayey and/or ferruginous plasma replaces most of the AEG minerals in the
intermediate zone of the isovolumetric saprolite facies. Feldspars are no longer observed. The
micas are fully open and their cleavages are filled by iron oxides. Riebeckite is almost entirely
replaced by ferruginous pseudomorphs. The corrosion features in resistant mineral become
quite pronounced. The columbite has very diffuse edges, and pyrochlore inclusions were
replaced by iron oxides (Fig. 6A). Zircon has very irregular corrosion figures, forming
cavities that were filled by iron oxides, and exhibits slight fragmentation (Fig. 6B).

The cassiterite grains in the upper portion of the isovolumetric saprolite facies are
partially dissolved, having lost their characteristic brown color and part of the grains
becoming whitish. However, cassiterite is an AEG mineral that is less affected by weathering
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processes. The columbite grains are fragmented (Fig. 6C). In most of the altered samples,
columbite occurs as thin crystals (<1 mm) that are associated with other secondary minerals in
the clayey plasma. Quartz is also fragmented and its edges are dissolved (Fig. 6C). Part of the
released silica recrystallized into aggregates of very tiny crystals. The top of the profile is
characterized by a non-isovolumetric saprolite facies that consists of a clayey plasma with
irregularly distributed ferruginization. The quartz, zircon, cassiterite and columbite are only

partially preserved and extremely fragmented and exhibit corrosion features along their edges.

Figure 6. SEM images. (A) Columbite with partially diffused borders with inclusions of iron oxide and/or clay
minerals, which replaced pyrochlore inclusions (intermediate part of the BAG isovolumetric saprolite facies -
P4L2 sample). (B) Zircon with corrosion figures and porosity that was filled with iron oxide (intermediate part
of the BAG isovolumetric saprolite facies - P4L1 sample). (C) Top of the isovolumetric saprolite facies:
fragmented columbite (top left) in clayey plasma with columbite crystals (<1 mm) and quartz relicts with
dissolved edges. (D) Argilic pseudomorph (Arg) with fragments of quartz (Q) and hematite (white dots) in the
isovolumetric saprolite facies (CAG, P4-L1 sample). (E) Acicular hematite (Fe) in the clayey plasma facies
(BAG, P4-L 9 sample). (F) Globular gibbsite in the boundary between the isovolumetric saprolite and yellow
clayey bauxitic horizon (BAG, P4 L9 sample).
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Exogenous secondary minerals from the entire saprolite facies can be grouped into
three groups: (a) clay minerals, (b) iron oxides/hydroxides, and (c) gibbsite. Clay minerals
tend to replace the original minerals, penetrating spaces that were opened by solubilization or
forming pseudomorphs (Fig. 6D). The pseudomorphs may be a single mineral (normal
pseudomorphs) or aggregates of minerals (hidden pseudomorphs), such as feldspar +
amphibole. Unidirectional deformed pseudomorphosis (Delvigne, 1998) from the alteration of
mica is common. Where the structure is less preserved, a clayey plasma that consists of
kaolinite with minor illite (inherited mainly from mica from finely fragmented rocks) skirts
the still resistant minerals. Minor chlorite (related to hydrothermal processes that affected the
endogenous minerals) and traits of vermiculite (formed from biotite alteration) also occur.
The most abundant iron oxide is hematite, which occurs as needles that settled onto mica
cleavage planes and in fractures in quartz and other minerals (Fig. 6D), or as small crystals
that are more or less evenly distributed (Fig. 6C), and acicular to fibrous crystals in the rock
matrix (Fig. 6E). Gibbsite is common throughout the saprolite facies, is very abundant in
nonisovolumetric clayey plasma, and is predominant in shallow bauxite facies. Gibbsite

occurs with microglobular (ooliths) porous structures (Fig. 6F).

4.2 Geochemistry

Chemical data are presented in Tables 2, 3, and 4. No significant differences exist
between CAG and BAG, so we focus this section on the results from the FC-11 profile
(CAG). The FC-11 profile data (Tab. 2) were transformed into volumetric proporctions (Tab.
5) according to Millot and Bonifas (1955) to determine the actual gains or losses of elements.
The (VP) data from the FC-11 profile are presented in Table 5. In the FC-11 profile, the VP of
LOI in the parent rock is 6.7 g/100 cm; the value in the saprolite varies from 9.79 g/100 cm®
to 15.23 g/100 cm® (Tab. 5 and Fig. 7). LOI increases in weathered samples because of the
formation of hydrated silicates. Dehydration sometimes occurs in the extremely weathered
facies, and clay minerals give way to hydroxides (gibbsite).

The concentrations of Fe,O3, Al,O3;, TiO, and MnO increase considerably in the
weathered rock compared to the parent rock (Tab. 2, 3, 4), but their VPs vary much less (Fig.
7, Tab. 5). The VP of SiO, in the saprolite (from 60.7 g/100 cm® to 143.8 g/100 cm®) is
considerably lower than that in the parent rock (194.8 g/100 cm®, Tab. 5, Fig. 7). The partial
preservation of SiO, allowed the formation of clay in the saprolite facies, but bauxite formed
when the SiO, was strongly leached. The fluorine VP in the saprolite (0.23 g/100 cm® to 2.06
9/100 cm®) is considerably lower than that in the parent rock (6.04 g/100 cm®). The loss of F
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in the weathered facies indicates that the process supplied fluoride (F’) for intercrystalline
solutions that percolated the profile.

Table 2. Chemical analysis of the FC-11 profile samples in the core albite-enriched granite (CAG) of the
Madeira granite, Pitinga, Amazon, Brazil. Sample L18 is the parent rock without weathering, and the other
samples have increasing weathering degree from L15 to L1. Data: major element oxides and fluorine are in % by
weight; the other elements are in pg/g (ppm).

Lt L2 L3 L4 L5 L6 L7 L8 L9 L10 L1l L12 L13 L14 L15 L18
Sio, |55 609 71,7 604 552 765 711 723 555 69 703 658 71,7 701 753 716
Al,O;|229 219 156 224 284 108 155 139 193 153 146 161 129 137 116 123
Fe,0;1622 399 36 42 175 364 306 33 968 29 323 457 393 221 147 38
MnO | 0,05 004 004 007 002 006 005 005 007 004 005 003 003 002 003 003
MgO | 0,01 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001
Ca0 [<0,01 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 <001 017 072 128
Na,0 (0,03 007 008 005 002 005 007 007 013 008 01 022 333 479 409 315
KO (014 019 014 021 008 05 05 133 309 376 49 457 45 427 406 411
Tio, | 011 004 003 003 002 004 004 004 002 002 003 002 002 00l 002 002
P,0s (0,06 004 003 003 002 004 003 002 002 001 002 002 001 002 002 0,02
LOl 13,02 111 767 1127 1295 57 798 69 851 622 507 658 201 149 204 247
Total [978 984 991 989 98,7 979 97 93 976 977 96 92 987 978 1015 101
F 02 023 02 03 025 05 03 033 132 036 025 033 027 102 225 222
Rb |733 871 681 >1000 494 >1000 >1000 >1000 >1000 >1000 >1000 >1000 >1000 >1000 >1000 >1000
Nb |3290 2930 2420 2520 1630 3120 2430 2550 1820 1970 1920 1890 1710 2580 1580 1390
Ta |413 365 321 35 231 392 35 3B 257 273 269 263 226 190 207 191
Sn 4160 3140 3650 2850 1250 2670 2910 3580 4860 2760 3030 2910 2310 2320 2000 1850
Zr 19208 9491 3768 3496 1845 10000 5702 8713 10000 7153 6615 6862 5198 3637 2150 6569
Hf |869 868 458 463 269 939 558 809 1000 628 614 618 455 37 225 475
Pb 6800 6260 5070 7220 5210 9670 7670 10000 7160 9030 7980 8070 7550 5580 6270 2520
Th 1780 1310 1660 1460 557 895 948 924 2000 997 848 1120 1010 454 246 667
U 204 186 108 127 104 304 215 213 178 187 186 170 163 156 194 303
Y 245 245 91 97 48 280 210 145 238 140 154 219 198 1000 61 51
Zn |240 260 240 320 460 530 470 470 1180 540 380 820 1050 830 1770 410
Bi |775 759 748 889 483 1100 609 590 105 414 333 496 38 299 313 284
Be |5 6 7 8 4 19 12 1 40 13 9 1 22 20 K/ 16
Ga |[135 115 83 128 73 9% 7 81 82 79 75 79 63 7 59 59
Ge (98 117 115 149 75 127 107 12 189 116 119 155 136 169 111 103
St |9 8 6 9 4 22 18 26 66 49 57 55 51 75 127 188
Ag |49 512 29 118 41 25 114 213 902 24 154 25 171 207 62 167
In 185 139 154 176 78 122 16 122 199 89 108 95 72 76 6 53
Sb (44 46 44 85 52 61 5 78 52 85 69 68 65 36 6 6
Cs |20 219 189 264 106 636 544 686 194 125 862 101 89 658 957 656
Ba |<3 <3 <3 <3 <3 <3 <3 <3 <3 <3 3 4 5 4 4 8
w |43 19 185 198 155 278 197 172 127 84 146 172 153 28 155 8
Tl 16 19 22 19 09 7 50 124 233 258 288 2718 282 24 243 215
La 818 721 299 494 824 154 202 219 336 229 22 45 48 434 137 136
Ce (%4 213 37 127 404 652 747 608 691 417 354 314 431 147 439 542
Pro 398 372 203 281 348 758 838 919 136 953 88 147 146 197 603 6,53
Nd |208 185 118 141 152 356 397 491 707 49 473 793 739 1030 304 308
Sm (862 757 511 633 5 134 143 155 236 155 158 236 207 426 108 961
Eu 10289 0219 0142 0185 0,149 0338 0399 041 0658 0418 043 0628 0542 132 0,261 0,205
Gd (138 112 816 903 606 200 216 182 291 179 203 304 271 657 161 112
T |78 728 431 48 264 921 925 819 13 777891 124 114 247 6 3,94
Dy |79 701 371 404 204 815 762 595 931 54 634 869 818 1000 413 272
Ho |192 173 813 887 422 197 168 115 173 101 122 168 16 264 757 504
Er |85 791 336 365 165 81 669 416 602 343 416 558 534 824 23 173
Tm |213 201 803 858 378 20,7 152 9 126 699 825 107 998 118 376 3,63
Yb 151 145 577 609 26,6 148 103 624 846 464 533 65 59 556 222 245
Lu |208 198 793 834 365 207 136 873 118 638 727 872 779 619 29 352
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Table 3. Chemical analysis of the P 4 profile samples in the border albite-enriched granite (BAG) of the Madeira
granite, Pitinga, Amazon, Brazil. The samples have increasing weathering from L1 to L10. Data: major element
oxides and fluorine are in % by weight; the other elements are in pg/g (ppm).

L1 L2 L3 L4 L5 L5 L6 L7 L8 L9% L% L9 L-10
SiO, [ 68,50 64,00 69,60 6350 7990 72,70 6500 5490 6020 61,70 51,50 51,30 67,40
Al,O;119,00 17,40 1540 20,10 10,80 14,50 21,10 1830 19,60 19,70 2580 26,40 17,70
Fe,051350 224 430 324 218 253 262 1457 410 534 291 372 430
MnO |001 0,07 002 002 001 001 000 001 002 003 005 004 0,05
MgO |003 0,02 001 013 002 003 003 007 023 001 003 005 <001
CaO |0,02 <0,01 <0,01 <001 0,03 <0,01 <001 <001 <001 <001 <0,01 <0,01 <0,01
Na,O (0,08 008 010 0,07 007 010 007 010 010 010 006 0,07 0,04
KO (09 070 137 205 078 100 0,75 116 326 033 067 072 <001
TiO, 1006 007 011 008 005 010 007 007 007 007 007 004 007
P,Os (002 002 002 002 003 002 002 002 002 002 002 001 003
LOlI |754 1452 633 993 432 637 1010 899 10,75 11,10 18,18 16,29 9,27
Total 199,70 99,30 97,60 99,50 9840 97,60 9990 98,40 9860 9850 99,40 98,70 98,90
F 021 023 032 042 019 022 016 018 023 013 016 01 0,05
Rb |678 719 >1000 >1000 543 706 443 793  >1000 419 592 546 28
Nb [630 783 3410 2480 983 1750 759 1190 1940 2330 3000 1030 2230
Ta (94 99 397 280 136 317 865 163 238 290 313 112 272
Sn 634 437 1290 699 379 702 175 563 898 253 670 749 839
Zr 4815 6143 8363 7189 10000 7230 4542 6439 7471 6817 10000 2720 10000
Hf (204 270 410 360 502 420 195 313 378 367 482 141 594
Pb 1930 4070 8960 1720 4850 4170 3170 3300 3310 1840 4340 1870 538
Th 324 402 925 769 476 510 276 354 508 431 579 207 1140
u 140 180 549 235 341 304 175 265 251 178 365 113 122
Y 239 194 117 130 244 226 90 165 109 80 160 37 73,8
Zn 120 110 210 150 70 90 80 170 280 70 90 100 30
Bi 39 399 618 132 125 87 59 100 46 89 86 167 308
Be (6 6 10 6 5 5 4 5 10 4 6 4 <1
Ga |68 72 119 88 49 93 116 82 108 110 99 124 98
Ge |54 49 6,3 54 57 62 54 169 57 5,6 62 49 58
Sr 4 4 9 15 5 4 2 4 6 3 5 2 <2
Ag |258 159 316 185 264 256 186 241 313 235 406 7 35
In 2 16 45 2,7 15 23 1 24 35 15 31 24 37
Sh 96 39 6,3 29 47 34 63 7,3 55 6,3 6,3 34 39
Cs 118 78 102 103 62 135 39 348 379 115 167 181 07
Ba |<3 <3 <3 <3 <3 <3 <3 <3 <3 <3 <3 <3 <3
W 71 158 226 167 11 176 87 22 169 262 25 205 322
Tl 28 35 145 76 58 48 12 3.2 6,2 2,1 39 2 0,3
La 316 196 268 30 453 576 641 636 472 423 440 254 175
Ce |645 570 105 915 788 765 129 366 451 327 498 152 119
Pr 132 866 112 127 191 228 311 321 313 269 376 117 6,88
Nd |575 388 481 56 728 867 153 142 141 113 159 477 223
Sm [148 128 125 145 20,7 245 491 502 569 321 534 158 6,19
Eu 037 0357 0289 0348 0503 0592 0,153 0,17 0161 0,09 0,179 0,051 0,135
Gd |[152 195 132 125 201 234 619 682 727 402 738 001 6,75
Th 586 697 451 49 741 796 255 291 303 174 334 081 251
Dy 483 601 383 416 659 639 233 295 298 181 358 783 236
Ho 11,7 142 971 103 18 158 597 853 832 547 109 211 641
Er 476 56,7 44,7 457 83 688 275 419 403 286 559 101 312
Tm (102 126 113 112 207 164 679 109 104 772 146 265 833
Yb 71,3 869 848 839 15 119 514 841 802 618 113 205 66,6
Lu 102 122 132 124 233 174 768 127 120 961 172 306 105
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Table 4. Chemical analysis of the P5 profile samples in the border albite-enriched granite (BAG) of the Madeira
granite, Pitinga, Amazon, Brazil. Data: major element oxides and fluorine are in % by weight; the other elements

are in pg/g (ppm).

L1 L3 L4 L5 L6 MEDIA AGB
SiO, 63,40 69,80 71,20 54,20 63,60 76,3
AlLO; 21,20 12,30 15,60 22,90 17,70 10,9
Fe,0s 3,63 9,73 2,45 6,50 2,81 2,27
MnO 0,01 0,04 0,04 0,09 0,01 0,03
MgO <0,01 0,06 0,04 0,03 <0,01 0,04
CaO <0,01 <0,01 <0,01 <0,01 0,01 0,35
Na,O 0,05 0,05 0,07 0,06 0,05 3,14
K,0 0,78 2,01 1,55 0,55 0,03 4,38
TiO, 0,08 0,04 0,03 0,06 0,24 0,04
P,0s 0,02 0,02 0,02 0,03 0,04 0,02
LOI 9,82 4,50 6,82 14,33 14,43 1,09
Total 99,40 98,70 98,10 98,80 99,00 98,58
F 0,22 0,19 0,23 0,16 0,12 0,23
Rb 809 >1000 >1000 733 101 2086
Nb 2330 1120 1380 2820 131 1411
Ta 286 155 181 318 5,65 149
Sn 780 374 909 543 49 1144
Zr 8941 10000 7295 10000 688 5929
Hf 415 465 355 469 30,3 402
Pb 4170 464 756 3790 1570 1459
Th 690 238 361 743 984 915
u 412 133 119 412 125 380
Y 206 136 114 168 232 311
Zn 130 650 400 170 60 1418
Bi 84 32 50 147 5 11
Be 6 8 6 7 2 13
Ga 97 64 61 103 67 57
Ge 6,9 49 55 53 4,2 56
Sr 4 8 8 5 <2 44
Ag 20,8 243 22,1 38,1 2,1 1,7
In 2,8 18 31 2,5 0,3 2,9
Sh 84 7,6 71 2,5 73 01
Cs 56 8,8 14,9 221 1 84
Ba <3 4 <3 <3 <3 46
W 19,0 14,5 18,6 39,5 43 23
Tl 52 52 58 4,6 1 04
La 35,0 315 22,8 26,4 69,5 187
Ce 93,4 62,8 50,8 547 3000 161
Pr 15,6 12,9 9,86 8,86 19,2 68
Nd 69,5 56,4 435 29,2 69 223
Sm 18,4 141 11,7 7,44 15,3 63
Eu 0,45 0,34 0,291 0,214 041 2,1
Gd 17,4 12,8 10,3 8,29 0,01 437
Tb 6,93 4,47 3,64 441 524 16
Dy 60,5 36 29,8 46,5 45 99
Ho 15,5 8,93 7,66 13,5 11,2 19
Er 69,6 39,7 34,5 67,2 49,6 64
Tm 17,1 9,7 8,27 17,5 12,2 12
Yb 128 72,8 63,1 135 89,9 85
Lu 18,8 111 9,63 20,2 12 11
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Table 5. Volumetric proportion of elements (Millot & Bonifas, 1955) in samples from the FC-11 profile in the
core albite-enriched granite (CAG) of the Madeira granite, Pitinga, Amazon. The L18 sample is the parent rock,
and the others have increasing weathering degree from L15 to L1. Data: major element oxides and fluorine are in
9/100 cm?; the other elements are in ug/cm?®.

L1 L2 L3 L4 L5 L6 L7 L8 L9 L10 L11 L12 L1383 L14 L15 L18
SiO, (644 749 1047 725 60,7 1438 1173 1229 866 1214 1357 1283 1699 157,7 1973 1948
AlLO;|268 269 228 269 312 203 256 236 301 269 282 314 306 308 304 335
Fe,0,|728 491 526 504 193 684 505 561 151 51 623 891 931 497 38 1034
MnO |006 005 006 008 002 011 008 009 011 007 01 006 007 005 008 0,08
Na,O (0,04 009 012 006 002 009 012 012 02 014 019 o043 789 10,78 10,72 857
KO (016 023 02 025 009 094 08 226 482 662 95 891 1067 961 1064 1118
TiO, (0,13 005 004 004 002 008 007 007 003 004 006 004 005 002 005 005
P,0s (0,07 005 004 004 002 008 005 003 003 002 004 004 002 005 005 005
LOl [1523 1365 112 1352 1425 10,72 1317 1182 1328 1095 979 1283 476 335 534 672
F 023 028 032 036 028 111 059 05 206 063 048 064 064 230 590 6,04
Rb (858 1071 994 >1200 543 >1830 >1650 >1700 >1560 >1760 >1930 >1950 >2370 >2250 >2620 >2720
Nb 3849 3604 3533 3024 1793 5866 4010 4335 2839 3467 3706 3686 4053 5805 4140 3781
Ta |483 449 469 426 254 737 536 595 401 480 519 513 536 428 542 520
Sn 4867 3862 5329 3420 1375 5020 4802 6086 7582 4858 5848 5675 5475 5220 5240 5032
Zr 10773 11674 5501 4195 2030 18800 9408 14812 15600 12589 12767 13381 12319 8183 5633 17868
Hf 1017 1068 669 556 296 1765 921 1375 1560 1105 1185 1205 1078 803 590 = 1292
Pb 7956 7700 7402 8664 5731 18180 12656 17000 11170 15893 15401 15737 17894 12555 16427 6854
Th 2083 1611 2424 1752 613 1683 1564 1571 3120 1755 1637 2184 2394 1022 645 1814
u 239 229 158 152 114 572 3’5 362 278 329 359 332 386 351 508 824
Y 287 301 133 117 52 526 347 247 371 246 297 427 469 2250 159 138
Zn |281 320 350 384 506 996 776 799 1841 950 733 1599 2489 1868 4637 1115
Bi 907 934 1092 1067 531 2068 1005 1003 164 729 643 967 848 673 820 772
Be |58 738 1022 96 44 3572 198 187 624 2288 1737 2145 5214 45 89,08 4352
Ga 1579 1414 1211 1536 803 1748 127 1377 1279 139 1447 154 1493 1732 1545 1604
Ge 1147 1439 16,79 17,88 825 2383 17,66 204 2948 2042 2297 3023 3223 3803 29,08 2802
Sr 1053 984 876 108 44 4136 297 442 1029 862 110 1072 1208 168,7 3327 5113
Ag |5253 6298 3051 14,16 451 47 18,81 36,21 140,7 3942 29,72 43,88 4053 4658 16,24 4542
In 2165 171 2248 21,12 858 2294 1914 20,74 3104 1566 2084 1853 1706 171 1572 14,42
Sb 515 566 642 102 572 1147 825 1326 811 1496 1332 1326 1541 81 15,72 16,32
Cs 234 2694 2759 3168 11,66 119,57 89,76 116,62 302,64 220 166,37 196,95 198,84 148,05 250,73 17843
W 2843 2337 2701 2376 17,05 5226 3251 2924 1981 14,78 2818 3354 3626 513 4061 2176
Tl 187 234 321 228 099 1316 9,74 2108 3635 4541 5558 5421 6683 54 63,67 5848
La |96 89 44 59 91 29 333 372 524 403 428 809 101 977 359 37
Ce |110 262 54 152 444 122 123 103 107 734 683 61,2 102 330 115 147
Pr 47 46 3 34 38 143 138 156 212 168 171 287 346 443 158 178
Nd (243 228 172 169 167 669 655 835 110 8,2 913 154 175 2317 796 838
Sm [101 93 75 76 55 252 236 264 368 273 305 46 491 958 283 261
Eu (034 027 021 022 016 064 066 07 103 074 083 122 128 297 068 056
Gd |161 138 119 108 67 376 356 309 454 315 392 593 642 1478 422 305
Th (92 9 63 58 29 173 153 139 203 137 172 242 27 555 157 107
Dy |888 862 542 485 224 153 125 101 145 95 122 169 193 2250 108 74
Ho 225 213 119 106 46 37 21,7 196 27 178 235 328 379 594 198 137
Er 1012 973 491 438 182 160 110 70,7 939 604 803 1088 1266 1854 60,3 471
Tm 249 247 117 103 42 389 251 153 197 123 159 209 237 265 99 99
Yb |176,7 1784 842 731 293 278 170 106 132 817 102 126 139 1251 582 66,6
Lu 243 244 116 10 4 389 224 148 184 112 14 17 185 139 77 9,6
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Figure 7. Geochemical evolution of some major elements in the FC-11 weathered profile (L18 to L1 samples),
illustrated by the volumetric concentration (g/100 cm®): a) LOI (hydration), b) SiO,, ¢) Al,O;, d) Fe,0s.

The Zr concentration increases from the parent rock (6569 pg/g) to the more
weathered facies (Tabs. 2 and 3), but the VVPs of Zr in the parent rock and weathered rock are
similar (Tab. 5 and Fig. 8). Zr does not occur free in nature and has extremely low solubility;
its complexes are rapidly removed from the system by adsorption onto clay minerals within
the same weathering profile (Saxena, 1966; Bayer et al, 1978a, 1978b). The Sn concentration
is considerably greater in the soil (>4000 ug/g in the most weathered samples) than in the
parent rock (1850 ug/g); the VPs of Sn in the parent rock and saprolite are quite similar
(~5000 ug/cm?®, Tab. 5, Fig. 8). Sn*" is the most common chemical species of Sn in the
exogenous environment. The Sn that enters into solution does not concentrate along with Fe
because its migration is very limited and because this element tends to precipitate along with
hydrolyzed Al (Bergerhoff et al., 1978). Most of the Sn in the albite granite Madeira did not
enter into solution but remained as cassiterite in weathered profiles where fragmentation
occurred. Cassiterite was deposited into the river alluvium because of the erosion of the

weathering mantle.
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The Nb and Ta concentrations in the saprolite are double that in the parent rock (Tabs.
2, 3 and 4); their respective VPs (~3800 gu/cm® and ~520 gw/cm®) vary slightly in the
saprolite (Tab. 5, Fig. 8). We did not observe neoformed Nb and Ta minerals in the soil, so
the preservation of these two metals in the weathered profile can be interpreted in two ways:
(i) according to SEM observations, some of the columbite underwent fragmentation to form
very thin particles that were distributed between the clay; and (ii) some of the Nb and Ta that
was released from pyrochlore and columbite, which have solubilizing features at the edges,
was incorporated into oxides and hydroxides (hematite and gibbsite).

The Th concentration in saprolite (up to 2000 pg/g ) is considerably greater than that
in the parent rock (667 pg/g); the VP varies slight in the saprolite (~2000 pg/cm®). The U
concentrations in the parent rock (303 ng/g) and saprolite (104 ng/g to 304 ug/g) are similar,
but the VP in saprolite (<200 ug/cm?®) is much lower than that in the parent rock (834 pg/cm®)
(Tab. 5, Fig. 9). Th is more abundant than U in the AEG. Th mainly occurs in thorite, while U
occurs as trace elements in zircon, pyrochlore, and thorite. U** and Th** cations, which are
released during the weathering of these minerals, have similar ionic radii
(http://abulafia.mt.ic.ac.uk/shannon/ptable.php). U* and Th** are poorly soluble, but U** may
be complexed and leached in the form of uranyl (UO,* ), which creates wide variations in
Th/U in the products of exogenous processes. Th is retained in resistant minerals or adsorbed
to clay minerals, while U can be redistributed in surface and ground waters (Pertlik et al.,
1978). These observations explain the increasing Th/U in the alteration profiles and native
soil at Pitinga Mine.

The Pb concentration in the AEG saprolite is much greater than that in the parent rock
(Tabs. 2 and 3); the VP of Pb increases in the lower part of the saprolite and decreases near
the top (Tab. 5, Fig. 9). This behavior is attributed to the mobility of Pb®*. In the lower parts
of the profile, Pb*" that was released by the weathering of the rock migrated to the alteritic
layers and was held on the clay facies (kaolinite). The Pb* in the upper part of the profile,
which was poorer in clay and richer in oxide and hydroxide minerals (gibbsite and hematite),
tended to migrate downwards and concentrate in clayey facies. This behavior, which is
consistent with what was reported by Sahl et al. (1978), was likely enhanced because much of
the Pb in the bedrock occurred as native Pb that was released from pyrochlore alteration
during a hydrothermal stage, which culminated with columbite formation. Bi exhibited very
similar behavior to that of Pb. The Bi concentration in the saprolite is higher than that in

parent rock (Tab. 2), and the mass loss in the soil profile is very low (Tab. 5). The results
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indicate that the Bi that was released not strongly leached but was adsorbed to clay minerals
and/or Fe and Al oxides and hydroxides (hematite, gibbsite). Similarly to Pb, Bi occurs
mainly as trace elements in pyrochlore. The Zn concentration decreases in the saprolite (Tabs.
2 and 3); the VP of Zn increases in samples with incipient weathering and decreases in the
more weathered samples (Tab. 5). This contrast with Pb and Bi is related to a very particular
feature of the AEG, in which Zn is contained mainly in mafic silicates (riebeckite and
polilitionita) (Costi, 2000), the first minerals to be affected by weathering. Genthelvite also
occurs, but its behavior during weathering was not examined.

The Be, Sr, Sb, Cs, and Tl concentrations in the saprolite are much lower than those in
the parent rock (Tab. 2 and 3); their VVPs (Tab. 5) confirm the loss of these elements by
weathering. The Ga and In concentrations increase in the saprolite; however, their VPs in the
parent rock and saprolite have the same order of magnitude (Tab. 5). These elements are
usually enhanced during the exogenous cycle, where they correlate with clay and bauxite
facies and with the concentration of Fe** in laterites (Wittmann et al., 1978), which was
confirmed in the Pitinga profile.

The LREE concentration in the parent rock is 312.26 pg/g and decreases to 159.04
ug/g in the most weathered sample. However, HREEs increase from 262.10 ug/g to 463.70
ug/g in the most weathered sample. Consequently, LREE/HREE varies from 119 (parent
rock) to 0.34 (in the upper part of the saprolite) (Tab. 6). The rare earth elements (REE) in the
parent rock (both the CAG and BAG) exhibit negative anomalies of Eu and Ce (Fig. 9). The
Eu in the saprolite exhibits a negative anomaly, while Ce exhibits a positive anomaly (Fig. 9).
The VPs (Tab. 5) indicate losses in LREEs, except for Ce, and gains in HREESs because of the
weathering process. Unlike other LREEs, Ce can become enriched depending on its oxidation

to Ce**.
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Figure 8. Geochemical evolution of some minor elements in the CF-11 weathered profile (L18 to L1 samples),

illustrated by the volumetric concentration (mg/cm?): a) Nb, b) Ta, ) Sn, d) Pb, €) Zr, f) Hf, g) U, h) Th.
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Figure 9. Chondrite-normalized REE plot (Evensen et al., 1978): a) FC-11 profile bedrock and incipient
weathering; b) FC-11 profile saprolite; c) P4 profile saprolite and P5 profile saprolite.
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Table 6. Sum of the LREE and HREE contents and the LREE/HREE proportion in samples from the FC-11, P4
and P5 weathering profiles. Data: pug/g (ppm).

SAMPLE X LREE X HREE LREE/HREE SAMPLE ¥ |REE X HREE LREE/HREE
FC-11-L1 159,04 463,70 0,34 P5-L1 232,35 33383 0,70
FC-11-L2 307,87 45510 0,68 P5-L3 178,04 19550 0,91
FC-11-L3 86,31 240,90 0,36 P5-L4 13895 166,90 0,83
FC-11-L4 186,02 21290 0,87 P5-L5 619,11 31260 1,98
FC-11-L5 7966 9230 0,86 P5-L6 317341 22515 14,09
FC-11-L6 258,04 760,70 0,34 P4-L-01 181,97 22036 0,83
FC-11-L7 259,86 531,10 049 P4-L-02 650,22 269,17 242
FC-11-L8 266,40 37220 0,72 P4-L-03 203,89 219,72 0,93
FC-11-L9 32843 501,70 0,65 P4-L-04 205,05 22250 0,92
FC-11-L 10 244,74 32360 0,76 P4-L-05a 237,20 39441 0,60
FC-11-L 11 250,83 41410 0,61 P4-L-05b 268,69 332,66 0,81
FC-11-L12 372,02 558,00 0,67 P4-L-06 158,88 131,38 121
FC-11-L 13 462,98 629,90 0,74 P4-L-09a 5423 137,06 0,40
FC-11-L 14 417540 8386,00 0,50 P4-L-09b 79,38 258,12 0,31
FC-11-L 15 27528 321,80 0,86 P4-L-07 6556 197,36 0,33
FC-11-L18 31226 262,10 1,19 P4-L-08A 72,90 191,32 0,38
P4-L-09C 162,11 4707 344
P4-L-10 172,01 15590 110

4.3 Mass balance in the FC-11 profile

The extremely uneven distribution of zircon in the AEG (Lenharo, 1998; Costi, 2000;

Minuzzi, 2005) prohibits the use of Zn as a reference element in mass balance. Because the

VP values of Al vary very slightly compared to those of Zr, Nb, and Ti and because of

volume variations along the profile, we used Al as the reference element. The volume factor

(VF) in the saprolite increased from the base up to the intermediate part, where it reached

VF=1.4 and then stabilized until the clayey facies, where the value was slightly smaller (Fig.

10). The most representative saprolite sample was FC-11-L2, which exhibited a high degree

of weathering, retained the original structure, and had VF=1.242. The elemental gains and

losses for sample FC-11-L.2 are presented in Table 7.
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Figure 10. Vertical variation in the volumetric factor (fv) in the FC-11 profile, calculated by the Gresens method
(1967) considering the Al reference element. The trend line indicates that increasing weathering degree tended to

increase the volume. Near the surface, the trend decreases because of the collapse of the structure.
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Table 7. Mass balance calculation for the FC-11 weathering profile that compares the L2 sample (higher
weathering degree) with the L 18 sample (parent rock). Gresens (1967) method was used, with fv=1,242 based
on Al references. Data: masses of major element oxides and fluorine given in g; masses of other elements given

in pg.

COMPOSITION COMPOSITION LOSSES AND GAINS
FC-11-L 18 FC-11-L2 MASS FOR fv=1,242

SiO, 71,6 60,9 -37,4
Al,O; 12,30 21,90 0,0
Fe,05 3,80 3,99 -1,56
MnO 0,03 0,04 -0,01
MgO <0,01 <0,01 -
Ca0 1,28 <0,01 -
Na,O 3,15 0,07 -3,11
K0 4,11 0,19 -4,00
TiO, 0,02 0,04 0,00
P,0s5 0,02 0,04 0,00
LOI 2,47 11,1 3,76
F 2,22 0,23 -2,09
Rb > 1000 871 -
Nb 1390 2930 256
Ta 191,0 365,0 14,0
Sn 1850 3140 -86
Zr 6569 9491 -1238
Hf 475 868 13
Pb 2520 6260 996
Th 667 1310 69
U 303 186 -199
Y 51 245 87
Zn 410 260 -264
Bi 284 759 142
Be 16 6 -12,6
Ga 59 115 5,6
Ge 10,3 11,7 -3,7
Sr 188 8 -183,5
Ag 16,7 51,2 12,1
In 53 13,9 25
Sh 6 4,6 -3,4
Cs 65,6 21,9 -53,3
Ba 8 <3 -
w 8 19 2,7
Tl 215 19 -20,4
La 13,6 7,21 -9,6
Ce 54,2 213 65,4
Pr 6,53 3,72 4.4
Nd 30,8 18,5 -20,4
Sm 9,61 757 5,4
Eu 0,205 0,219 -0,1
Gd 11,2 11,2 -4,9
Th 3,94 7,28 0,1
Dy 27,2 70,1 12,2
Ho 5,04 173 47
Er 173 79,1 27,1
Tm 3,63 20,1 7,7
Yb 24,5 145 56,9
Lu 3,52 19,8 7.6
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Among the major elements, excluding Mg and Ca, whose initial levels were
insignificant, the permanence of Al, Ti, and P, small losses in Fe and Mn, and important
losses in almost all the other major elements are particularly noteworthy. The LOI
significantly increased because hydration accompanied weathering processes (Tab. 7).

The loss in F mass was almost complete (2.09 g of 2.22 g in the parent rock). The
uranium loss of 199 ug (relative to 303 ug in the parent rock) contrasts with the Th mass gain
of 69 ug (667 ug in the parent rock). The Zr loss of 1238 ug, compared to the value of 6569
ug in the parent rock, confirms this element as inappropriate for mass balance. The losses in
Zr and U should be understood in the context in which these elements are contained, i.e., both
in zircon, which do not have homogeneous distributions in the rock. The zinc loss was 260 ug
(relative to 410 pg in the parent rock). The other minor elements exhibited small significant
mass gains relative to their initial mass in the parent rock.

Among the trace elements (Tab. 7), Sr, Cs, Sb, Tl, and Be exhibited significant mass
losses in relation to the parent rock. The masses of Ga, In, and W either remained constant or
slightly increased. LREESs exhibited mass losses in the weathered facies, except for Ce, whose
mass increased. Gd, the lightest HREE, also exhibited mass loss. The other HREEs exhibited
higher mass gains with greater changes in the rock (Tab. 7, Fig. 11).

FrO0OTZOmME JOImo<r
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Figure 11. REE losses and gains graph that was calculated by mass balance (Gresens, 1967): LREES (except Ce)
and Gd exhibited mass loss, while HREEs (except Gd) and Ce exhibited mass gain. Data: pg of total loss or
gain.
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5. DISCUSSION

The weathering profiles in the Madeira deposit evolved in a typical lateritization
environment with intense kaolinization and formation of gibbsite that was associated with
hematite. The intense fragmentation and corrosion of the most resistant minerals, such as
quartz, columbite, and zircon, occurred. This deposit features strong hydrolysis that is
accompanied by a total loss of alkalis, the partial leaching of silica and the fixing of Fe and
Al, resulting in monosialitization (Pedro, 1964). The tops of the profiles, which exhibit a total
loss of silica and more pronounced fixing of Fe and Al, contain the bauxitic facies
(alitization). Very intense hydrolysis, which is not necessarily accompanied by the leaching of
OH" and silica at the same rates, accumulates OH™ and silica species relative to Fe, which
results in high OH/Fe ratios and formation of hematite instead of goethite (Pedro and Melfi,
1983). Thus, the formation of hematite is related to not only the pH but also to climate
changes and dehydrationng process (Schwertmann and Murad, 1983). The SiO,/Al,03; molar
ratio (~2) is suitable for generating aluminous clay minerals with 1:1 structures, such as
kaolinite (Melfi et al., 1970).

The intense corrosion of even very resistent minerals is attributed to F. This halogen
can be an very active component of the complex chemical agents that cause the solubilization
of minerals, together with HCOj3 and organic acids from vegetation. HF can dissolve silicates,
not because of acidity but by its oxidizing action. This acid, when in contact with H,O and
SiO,, reacts to dissolve silica, which evaporates as a gas (SiF4) or solubilizes in the form of
(SiFs>) complexes. F~ ions have as charge/radius ratio of 0.87 (in coordination I1) or 0.75 (in
coordination VI). This ratio indicates the amount of charge that is available to complex
cations. Hard cations that are non-polarizable or weakly polarizable bind with hard anions by
ionic bonds; soft cations that are strongly polarizable bind with soft anions by covalent bonds
(Pearson, 1963). F is a hard anion and forms stable complexes, especially with hard cations
such as REEs.

REEs are considered to be resistant to fractionation during weathering (Nance and
Taylor, 1977; Hanson, 1980; Henderson, 1984) but may be transported and significantly
fractionated because of weathering under special conditions (Nesbitt, 1979; Duddy, 1980,
Banfield and Eggleton, 1989; Formoso et al., 1989). HREEs are less stable than LREEs, so
relative enrichment in LREE occurs in the most altered levels, together with intensive
leaching and lateritization (Formoso et al. 1989). However, the opposite distribution pattern

occurred at Pitinga, which was attributed by Horbe and Costa (1999) to the existence of



77

minerals that are more susceptible to weathering [pyrochlore, fluocerite, bastnaesite, churchite
and ytriofluorite] and HREE-rich resistant minerals (xenotime, zircon and thorite). Indeed, the
fixing or mobilization of REEs and their consequent fractionation may be related to different
behaviors of minerals under weathering conditions (Alderton et al., 1980). Nevertherless,
fluocerite is rare in the AEG, bastnaesite is very rare, churchite and ytriofluorite have not yet
been identified, zircon is richer in LREEs, and xenotime is the main HREE and Y mineral
(Pires et al., 2006; Minuzzi et al., 2006a, 2006b; Bastos Neto et al., 2009, 2012; Nardi et al.,
2012). Other HREE and Y minerals in the AEG include gagarinite-(Y) (frequent only in
pegmatites that are associated with the CAG) and waimirite-(Y) (a new, very rare mineral that
Is associated with hydrothermal veinlets; Bastos Neto et al., 2014; Atencio et al., 2015). Thus,
we agree with Lottermann (1990), Duddy (1980) and Banfield and Eggleton (1989) that the
nature of the percolating solutions and that the resulting mineralogy had the greatest effect on
REE differentiation.

The interaction of minerals that contain REEs with rainwater that is enriched in
hydrolysis solutions of minerals and CO, can release REEs in the form of simple and/or
complex ions. In the case of Pitinga, the hydrolysis solutions are also rich in F". Differences in
the stability of complexes of different REEs occur when REE** ions are complexed by F or
CO42. The stability of REE** with hard binders such as F” or CO4” is greater than intermediate
binders and increases the hardness of the ETR (Schijf and Byrne, 1999; Luo and Byrne,
2001). REEs are hard cations, so they bind anions by ionic bonding (Pearson, 1963), andby
complexation with COs* and F can induce enrichment in some of these elements.

Mass losses were observed for the LREEs during the weathering of the AEG, except
for Ce, which oxidized to form Ce*. The HREEs, by contrast, were less mobile in the
weathered facies. The Ce*" and HREEs were associated with Mn?* and hence Fe*" and AI**
because of their lower ionic radii and were partially retained by oxides and hydroxides. The
LREEs, which had largest radii and resembled Ca?*, easily removed by drainage. On the other
hand, the clayey facies were traps that could retain both LREEs and HREEs. However, the
adsorption by clays that occurred in the AEG was limited because the main clay mineral was
kaolinite. Williams-Jones et al. (2012) stated that the complex ETR with F (FETR?") at 25°C
increases the stability and precipitation of HREEs relative to LREEs. The Ce* * and HREEsS,
because they have smaller ionic radii, are associated more easily to Mn?*, Fe** and AI**, and
are incorporated into oxides and hydroxides. Thus, the LREE/HREE<1 value in the saprolite
indicates a greater tendency for fixing HREEs than LREES in oxides and hydroxides.
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6. CONCLUSIONS

This study led to the following conclusions. The AEG weathering profiles represented
the evolution of typical lateritization processes in an intense hydrolysis environment, which
was accompanied by the total leaching of alkalis and important amounts of silica and the
fixing of Fe and Al. Intercrystalline fluorine-rich solutions arose from of cryolite and fluorite
alteration. Atmospheric HCO® and organic acids were the active components of corrosion
agents that caused the weathering of minerals.

The parental rock was a clearly aluminous system with lower amounts of Fe. The total
loss of alkalis and partial loss of SiO, created kaolinitic clay minerals. The SiO,/Al,O; molar
ratio (=2) was suitable for generating aluminous clay minerals with 1:1 structures, such as
kaolinite. Greater losses of SiO, occurred and gibbsite formed at the top of the weathering
profiles.

Despite the high rainfall index in the Amazon region, kaolinite remained in the
weathering mantle because the intercrystalline solutions had significant amounts of silica that
were released from silicate hydrolysis and the partial solubilization of quartz.

Hematite formed as the main ferric mineral (hemate line) because the medium was
alkaline with a high OH/Fe ratio (> 2). Intense hydrolysis released large amounts of OH" for
the intercrystalline solutions. This OH" accumulation relative to Fe resulted in high OH/Fe
ratios and produced hematite rather than goethite. Thus, the genesis of hematite instead of
goethite was related to the local weather and dehydration at the top of the lateritic profiles.

The leaching of alkaline elements led to relative enrichment in some economically
important elements, such as Sn, Nb, and REEs, in the lateritic profiles. However, the
distribution of some of the metals in the soil that formed from the AEG was very unusual and
could be explained by some special characteristics of the paragenesis and the high activity of
F in the solutions, which greatly influenced the weathering processes in two different ways.
This halogen was responsible for the intense corrosion of even very resistent minerals and

formed stable complexes, especially with hard cations such as REES.
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