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J S1,1<·111clc d,•.w rif'II\'<' ale f"-'lru/ogie1 ma.-.:matice - /./.Simboluri sistemice 11 

1. SISTEMEI_jE DESCRIPTIVE ALE 
l:>ETiiOLOGIEI MAGMATICE : ·: .. :. • .·. .: 

1.1. SIMBOLURI SISTEMICE 

IOI" sistem omogen de ordinul n; 

IEI" sistem eterogen de ordinul n; 

C11 = component de ordinul n; 
[p0] = particulă de ordinul n; 
N, numărul componentilor specifici dintr-un sistem omogen de ordinul n; 
Nr numărul particulelor omoloage aparţinând unui component Cn; 
4i fază; 

g stare gazoasă; 
L = stare lichidă; 
s stare solidă anizotropă; 
s stare solidă izotropă; 
[ ]" corp mineral de ordinul n. 

1.2. ORDONAREA SISTEMELOR MINERALE PE 
CRITERIUL COMPOZIJIONAL 

Orice sistem macr0scopic natural aparţinând materiei abiotice reprezintă un sistem 

mineral. El poate fi delimitat în spaţiu printr-o suprafaţă (zonă) de discontinuitate, dar tot aşa de 

bine poate fi delimitat convenţional. În eventualitatea că suprafaţa de discontinuitate marchează 

un salt în ceea ce priveşte compozitia sau structura substanţei, atunci sistemul este un corp real, 

rt:spectiv un corp mineral. 

Numărul corpurilor minerale şi cu atât mai mult al sistemelor convenţionale din care este 

alcătuită o planetă, teoretic este nelimitat De aceea, prima grijă pe care o are un cercetător. este 

să grupeze sistemele într-un număr cât mai mic de categorii, pentru a le putea studia sub 

aspectele lor esentialc Într-o categ"rie ar trebui să intre toate sistemele individuale care au ceva 
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12 /. Sistemele descrlpti1•e ale petro/01<:;d mogmatice - 1.3. Sisteme minerale de ordinul intdi 

rn:nun, considerat a fi esenţial şi spt:cifi~ ~,tlegonei date Acest ceva t:omun ar trebui să fie dat 

de anumite proprietăţi, pe care cercetătorul le acceptă ca fiind esenţiale pcntrn scopul propus. 

În cele ce urmează, se admite că de pnmă importan1ă în sistematică şi deci fundamentale, 

sunt următoarele trei proprietăţi: 

a. ordinul compoziţional al sistemului; 

b. genitatea sistemului, proprietate în baza căreia precizăm dat:ă sistemul, de un anumit 

0rdin compoziţional, este omogen sau eterogen, 

c. starea de agregare a sistemului. 

Odată acceptat acest punct de vedere, se poate da următoarea definiţie: luate sistemele 

minerale care nu acelaşi ordin compoz1ţional, aceeaşi genitale şi aceeaşi stare de agregare, 

alcătuiesc unul şi acelaşi sistem mineral fundamental (SMFJ Astfel definit, într-un anumit SMF 

intră un număr enorm de sisteme minerale reale sau virtuale, care se pot diviza în alte categorii 

de alt ordin, în baza altor proprietăţi: numărul componenţilor specifici, natura componenţilor 

specifici, structura etc. 

1.3. SISTEME MINERALE DE ORDINUL INTÂI 

Toate sistemele care, conipoziponal, pot fi definite doar prin intermediul compoziiiei 

chimice, sunt denumite sisteme de ordinul I. Componentii specifici ai acestor si~teme suni 

denumiţi componenţi chimici sau componcn1i de prim ordin, C1 Particulele cornpo11en1i:, 

specifice ale componenţilor chi111i1.-i sunt atomi. ioni şi molecule (particule chimice) Starea de 

ag1egare a sistemelor de ordinul I est1: condiţionată de distribuţia în spaţiu a particulelor chi1111cc 

rcsp,~ctiv- (a) întâmplătoare (fără r1:stricţii de po,iţie), (b) ordonată (rn 1estricţi1 de pozqi,:\ 

Sistemele omogene cunoscute în cadrul acestui ordin sunt 111 număr Je patrn 

glO1
1 

~. sistem omogen g,t?,,:'. de pri1n ,11d111 • (gazele omogene. ,:~d l.Uin s11rit el. 

de 1izicit ş1 chimia fizit-ăi; 
l.1(/ 
I ,; "si~ . ;11 0111oţen 1,rl.. id?•.·. 

·1011 

.:,[\'. 
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I . 3. Sisl l' lll l' 111rnt!rnle dt! ordin ul fnrrli 13 

• ;o;' siqe,11 mineral omogen snlid şi 1zntrn p ele prim ordin ( s ubsta nţ ele solide cu 

<)<) ///// 

l 
p. Fi t:. I. I. - Sistem eterogen de prim ordin, solid, 

a l că tuit din 3 componen\i (A. B, C) de ordinul 2 
(n;spectiv din 3 faLe solide). Sistemul conţine 5 
particule co,nponcn\iale de ordinul 2. Fiecare 
particulă [pf este LUI corp omogen de prim ordin, 

în caLUI de faţă , un cristal. Corpurile p~ şi p; 
sunt omoloage şi apa'1 in aceluiaşi component, 

C ~ La fe l, particulele p; ş i p ! aparţin 
' , / 

componentului C ~ Componentu.I C~ este 

rcpreLentat printr-o singură particul ă, p;. 

, / 

/ , 

p ; 

structură sticloasă . Ele mai sunt definite şi c:-. 1 ichi de sub răc it e). 

Un sistem I0/ 1 
nu are 1n interiorul său suprafe ţ e de di scontinuitate macroscopice, dar el 

poate fi delim itat de mediu printr-o suprafaţă de discontinuitate ş i , în acest caz, este un corp 

natural omogen el e prim ordin. 

Corpurile omogene solide ş1 

anizotrope, ' [0]1
, sunt cunoscute 

sub numele de cristale, în timp ce 

celelalte corpuri , L[O]', s[O]', 

; [O]', respecti v corpuril e lichide, 

gazoase şt vitroase, nu au nu me 

consacrate. Doar corpu ril e mi ci 

sunt desemnate prin terme ni ca 

picături lichide, bule gazoase, 

corpuri st icloase etc. 

Alăturarea na tu ra l ă a două 

1 [0] 1, sau mat mu tor corpu n 

deosebite fi e prin compoz iţ ie, fie 

prin starea de agregare. duce la 

apari\ia si stemelor mi nera le 

eterogene de prim ordin (fi g. 1. 1. 

şi fig . 1.2.). notate prin simbolul 

.''.:~':'.''. :-::::::::: , >: <-: faz~::ichidă 
I ••••• ' ' ' ' ' ' ' .V :::::-. ' . ' ·' , . ... ... ..... ' . . ....... \ 

:-.•• : • : -: ''' ''' '' ':': ':':':':.:':' : ': ': ': ': .:. :: 
:: : : : :- • : : : : : : : : : : : A:::::::::: :::: 
I • ..•. , , , • •• , • • I 
I ' • • • • • • • • • • • • • I 

--~, ~- •.• . . · .·. · .·'' · .· .· . ·.1 
I, . , , , . , , , I 

1· · ~~.....,... •• • ·· • • I 

::::::::::::: ::::::::::::::: ~ -: :::::; 
I•····•··••·· · · ~ • . , I 

1:-: -:-: -:-:-: -:-: -: -:-:-: -:-. '.· .· . •.• : 
\ . . . . . . ... . I 
\ • • • • ' • • ' • • • • • • • • • • • • I ... . . . . . . . . . . . ' ' . ' . . . . ~ 

........ _ • • _. _ . _. _ . _ . _ ._. _ •• _ •• _ • • _ . ' _ J., ... 

Fi~. 1.2. - Sistem eterogen de prim ordin, sol id - lichid, 
a l că tuit din 2 componcn\i de ordinul 2, respectiv din două 
fa;,e: A. B. Componentul A, lichid. este reprezentat printr-w1 
si ngur corp omogen. pc când componentul B este reprezemat 

prin două particule omoloagc, p ~ şi p ~ 

/E/
1 

În interiorul sistemelor /Ei ' apa r suprafeţe de discont inu itate. Fiecare corp care intră în 

alcătuirea unui sistem IEI' tk vin l.! Qa 11 i c ulă com12Qm; n1i a lă a sistemului eterogen, dar, spre 

deosebire de pani culele chi111 icc. preze nt e ~i ele în sis tem. un astfel de corp este o particulă de 
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J 4 /. Sistemele de.1-cr1pt11't' nle petrolo,(tei 111a~111atice - /.3. Sisteme minerale de ordinul întâi 

ordinul 2 şi va fi notată cu [p2
]. Totalitatea particulelor omoloage (cu aceeaşi compozi1ie chimică 

şi cu aceeaşi structură) din sistemul IEl 1 
constituie componentul de al doilea ordin, C2

, al 

sistemului IEr. În chimia fizică şi în termodinamică, în locul noţiunii C2 se foloseşte cuvântul 

"fază". De aceea, trebuie reţinută identitatea: 

ci ="' IEI' - "'IEI' 

Cu alte cuvinte, compoziţia unui sistem IEr poate fi definită în două feluri: 

a) prin intermediul compoziţiei chimice, dar în acest caz se poate vorbi doar de 

un chimism global; 

b) prin intermediul componenţilor C2 
, care redau compoziţia fazică (numărul, 

calitatea şi proporţia fazelor). 

După stările de agregare ale fazelor componente, există şase categorii de sisteme 

minerale eterogene de prim ordin şi anume: 

► gy El 1 
= sistem mineral eterogen de prim ordin, bifazic, gaz-lichid; 

► Y El 
1 

= sistem mineral eterogen de prim ordin, bifazic, lichid-lichid (sistem cu 

lichide imiscibile); 

► LSI El 1 = sistem mineral eterogen de prim ordin, lkhid-solid. Poate fi numit asociatie 

minerală, dacă sunt mai multe faze solide; 

► 8
1 El 

1 
= sistem mineral eterogen de prim ordin, solid-solid. Este asociaţia minerală 

eterogenă simplă (asociaţia minerală cu număr redus de cristale); 

► gsl El 
1 

= sistem mineral eterogen de prim ordin, solid-gaz. Poate fi numit asociaţie 
minerală dacă există mai multe faze solide; 

► gsy El 
1 

= sistem mineral eterogen de prim ordin, cu 3 stări de agregare Poate fi 

numit asociaţie minerală dacă sunt cel puţin două faze solide. 
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Teoretic, si stemele omogene de ordi nu l 2 se pot obţine din corpuri le sistemelor IEl 1 
pnn 

proliferarea la nesfârş it a pa t1i cul elor omoloage 1/ . De pi ld ă , se pot obţine dintr-un corp [E] 1 prin 

~ 
~ 

I El 1 

Fii.:. 1.3. -· Modalit:'i \i de ob\incrc a unui sistem omogen de ordinul 2. 

di vizarea uneia din fa ze (sau a tuturo r faze lor) astfel încât numărul particule lor omoloage să 

tind ă spre infinit, dar tot a~a de bine se pot obţin e şi prin asocierea unui număr foarte mare de 

corpuri [E]1, cu condiţia ca aceste corpuri să fie omoloage (fig . I 3 ) Asociaţia unui număr 

enorm de corpuri omoloage [E]2 gene rează un sistem omogen cu o anumită structură (de 

alăturare), pe când di vizarea uneia din faze ~i di spersia particu lelor di vizat e în corpul altei faze 

generează structuri de tip incluziv (fig I 4 ) St area de agregare a sistelllului omogen cu structură 

incluzivă depinde de starea de agrega re a hadasomei (tabelul nr . 1.1.) 

Privit la scara dim ens i _o n a l ă a unei particule p2
, sistemul I O I 2 apare ca un sistelll 

ctcrugen Omogen it at ea este pu să in e\' id e nţ ă la o scară mult mai mare unde, realment~, se poate 

1en1a11.:a numărul enorm al part icuk lur umoloage p2 
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gLIEJ' 
Np ➔«> 

gL IEI' 
N p ➔OO 

LIEI' 
Np ➔CO 

Ls JEI' 
NP ➔c.o 

LslEII 
Np ➔OO 

•1EJ' 
Np ➔OO 

g,, IEII 
NP -►oo 

gs IEJI 
N

11
---.oo 

glslEI' 
NP -+ oo 

glsl EII 
Np ➔OO 

gl, IEJI 
N, ➔oo 

Structuri de alăturare a 
particulelor p2

. 

Structuri incluzive 

2 • 
Fig. 1.4. - Structuri fundamentale ale sistemelor I0J . 

Tabelul nr. 1.1 . - Stările de agregare ale sistemelor I O I 2 funcţie de starea hadasomei 

SISTEMUL EXEMPLE 
hadasoma .L ➔ L 101 2 - unele magme 

hadasoma .g ➔ g 101 2 - norul, ceaţa 

hadasoma .L L1012 - emulsiile 

hadasoma .L /10 12 - o masă lichidă cu suspensii solide (apa tulbure) 

hadasoma .s ➔ -101 2 - rocă omogenă cu incluzi uni li chide 

hadasoma s ➔ ' 101 2 - rocă omogenă 

hadasoma s 
, ' 1°1

2 - rocă omogenă cu incluziuni gazoase 

hadasvma g /IOl2 - praful, fumul 

haJasoma g ➔ g 1012 - praful umed 

haJasoma L LIOJ 2 - unele magme 

hadasoma s , 'J0I 2 - roci cu incluziuni fluide şi gazoase 

A se observa că, în sistemu l I O I 2, avem două categorii de componenţi : 

--

a) componenţi chimici , nespecifici ordi nului . prin intermediul cărora putem dclini 

compoziţia c himi că globa lă a sistemulu i; 

b) compo ne nţi spec ifi ci ordinului, care 11u sunt alt ceva decat fazele sistemu lu i /Ll1 
din 

care am derivat menta! 'iis temul I O 1
2 Prin urma re 
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De aceea, noţiunile "fază" şi "component" nu au sens dacă nu precizăm ordinul 

sistemului la care ne referim. 

Alăturând un număr restrâns de corpuri omogene de ordinul 2, neomoloage, obţinem 

sisteme eterogene de ordinul 2. Fundamentale sunt următoarele sisteme eterogene: ssl E I 2, 

sy E 12, s~ E 12. sgy E 12, LY E 12, L~ E 12, ~ E 12 . 

Aplicând raţionamentul anterior, ajungem la concluzia că 

apoi, alăturând două sau ma, multe corpuri aparţinând sistemelor I O I 3, obţinem sistemele 

eterogene IE I 3. Prin alăturarea sistemelor omoloage IE I 3, teoretic ar trebui să obţinem sisteme 

minerale cu omogenitate de ordinul 4 ş.a.m.d. Totuşi, pe Pământ nu se cunosc sisteme minerale 

cu omogenitate n > 3. 

1.5. SISTEME PETROGRAFICE 

1.5.1. Cele cinci tipuri de sisteme petrografice 

I Din numeroasele sisteme minerale fundamentale enumerate mai sus, există câteva de a 

~ căror esentă compoziţională şi structurală se ocupă petrologia, şi anume: 

K • Toate sistemele IE I ' care apar sub formă de asociaţii minerale eterogene; 
·~ 
'.;\i 

·~ 

~ '\.: 

• 

• 

Sistemul sl O I 
2

, indiferent de numărul fazelor solide care contribuie la edificarea lui. 

Acest sistem este definit în petrologie, ROCĂ, iar corpul natural al unei roci este numit 

LITON; 

Sistemele sl E I 2 se numesc asociatii petrografice eterogene (asociaţii cu un număr redus 

de titani omologi); 

• Sistemele sl O I 3 sunt denumite asociatii petrografice omogene (asociaţii petrografice cu 

un număr nelimitat de litoni omologi) Corpul unui sistem sl O I 3 nu are o denumire 

consacrată, dar ar putea fi numit SUPRALITON (sau liton de al doilea ordin); 

• Sistemele sl E I 3 sunt numite asociaţii supralitonice eterogene (asociaţii cu un număr 

redus de supralitoni). Ele ar putea fi considerate şi ca asociaţii petrografice de al doilea 

ordin. 

Dintre toate cele 5 sisteme petrografice fundamentale, cel mai cunoscut este sistemul 

sl O I 2, respectiv rnc:.t Componentul specific al rocii este mirn;rnrul sau fa?AJnin~rnlă 
rl • I • • • I sl () I 1 '- ,u,·a =- ll\lnera ,, laza ll\lllCl'a ă E 

l'l'llllll a li asigurat[, omogu1itatca de mdinul 2. intr-o rocă, csll: necesar ca mineralul 

l'llllljHll1l·n1 ~;'1 lil· 1q11oc111at printr-un nu111:11 foarte 111an· de cristale (granule) unwlnagc 
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Majoritatea rocilor cunoscute sunt formate cel puţin din două minerale. Aceste roci sunt 

într-adevăr asociatii minerale. Totuşi, trebuie subliniat că noţiunile de "rocă" şi "asociaţie 

minerală" nu sunt identice. Aşa cum s-a menţionat mai sus, există şi asociaţii minerale eterogene, 

aparţinând ordinului I. Doar asociaţiile minerale omogene, de al doilea ordin, sunt, în acelaşi 

timp şi roci. Prin definiţie, rocile trebuie neapărat să aibă omogenitate compoziţională specifică 

ordinului. 

I .5.2. Struclura sistemelor petrografice 

Modul de aranjare a particulelor în sistem dă strnctura sistemului. Structura nu are sens 

dacă nu se specifică genitatea şi ordinul sistemului la care ne referim. Pentru sistemele omogene 

de prim ordin, structura este dată dl; modul de aranjare a particulelor chimice. Pentru celelalte 

sisteme minerale fundamentale, strncturile sunt date de modul de aranjare a componenfilor 

specifici, şi anume: 

I. Î11 sistemele I E I 1, structura este dată de aranjarea în spatiu a fazelor care compun 

sistemul. Fundamentale sunt doar trei posibilităţi: 

a) aranjare prin alăturare (o fază lângă alta); 

b) aranjare incluzivă (o fază în corpul altei faze); 

c) aranjare mixtă (întrepătrundere reciprocă) 

2. În sistemele I O I 
2

, în care intră şi rocile, structura este dată tot de modul de aranjare al 

fazelor, cu condiţia să se asigure omogenitatea de ordinul 2 a sistemului. Pen~ru aceasta este 

obligatoriu ca cel puţin una din faze să fie divizată într-un număr enorm ele corpuri omoloage 

Factorii de care depinde aranjamentul spaţial al fazelor, adică factorii structurali, sunt foarte 

mulţi şi de aceea aranjamentele posibile ale particulelor sunt, probabil, nelimitate Şi aici trebuie 

introdus un criteriu în baza căruia să decretăm că un anume aranjament este escn1ial, iar un altul 

neesenţial. În sistemele omogene de ordinul întâi, criteriul cel mai important este acela care ne 

permite să facem distinctia între un aranjament ordonat sau dezordonat al particulelor chimice. 

Acesta este criteriul poziţional şi el trebuie menţinut şi la sistemele omogene de ordin superior, 

mai ales la sistemele petrografice omogene. Poziţia particulelor una faţă de alta, eventual pozitia 

faţă de un sistem de referinţă comun tuturor paniculelor. este criteriul fundamental prin care 

precizăm tropia sistemului omogen, prima dintre proprietăţile structurale ale sistemului omogen 

Astfel, trebuie deosebite în primul rând structurile izotrope de cele anizotrope (fig. I 5 a). 

Primele se realizează ori de câte ori nu există restricţii de poziţie ale particulelor; teoretic, ele pot 

ocupa orice poziţie în interiorul corpului omogen, asigurând dezordinea totală. În schimb, 

structurile anizotrope presupun restricţii de poziţie a particulelor, dând localizări prefcrcntialc, 

sau orientări preferenţiale 

În roci structurile anizotrope sunt date de orientarea preferenţială sau de localizarea 

preferenţială a cristal. 1or, pe ,,,înd strncturile izotrope sunt asigurate de localizarea dezordonată 
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(întâmplătoare) a acestora. În asociaţiil e omogene de roci, aparţinând sistemelor I O I 3, tropia este 

asigurată de poziţia litonilor. 

Forma şi dimensiunea particulelor nu sunt luate prea mult in consideraţie la descrierea 

structurilor în sistemele omogene de prim ordin, însă devin foarte importante pentru edificarea 

structurilor în sistemele de ordin superior. Combinând diferite forme ş i diferite dimensiuni 

(absolute, dar mai ales relative), în sistemele petrografice omogene se pot obţine numeroase 

configuraţii structurale (fig. 1.5.b.). De aceea, pentru sistemele petrografice se pot admite trei 

facto ri structurali fundamentali : 

• Factorii tropici , în esenţă poziţionali, în baza cărora separăm structuri le fundamentale 

izotrope şi anizotrope; 

Strnctură iLolropă 

Strnctură anizo tropă 

dală de ori entarea 
particulei or 

Stmctură anizotropă 

dată de localizare 
preferenţială 

Fig. 1.5.a. - Structuri tropice fundamentale 

Strnctură echigranulară 
Structură inechi granulară 

porfiric,) 
Stmctură poikilitică 

Structură panidiomorll't St rnct ură allotriomorlâ 

Fii.:. l.~.h. - S1ruc1111, pclrugmfice defini Ic lk forma şi dimensi1111ik rdati\'e ah: cristaldo r 
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• Factorii morfologici, care redau forma particulelor şi permit clasificarea morfologică a 

particulelor componenţiale; 

• Factorii dimensionali: 

a) dimensiunile absolute ale particulelor, prin care putem să exprimăm gradul de 

fragmentare sau dispersia fazelor; 

b) dimensiunile relative. 

1.5.3. Specia petrografică. Tipul petrografic 

Pentru a putea defini o rocă sunt necesare două categorii de informaţii: 

a) compoziţia minerală; 

b) structura petrografică. 

Rocile cu aceeaşi compoziţie minerală şi cu aceeaşi structură petrografică reprezintă o 

specie petrografică. 

Combinaţiile teoretic posibile între minerale şi aranjamentele spaţiale posibile fiind 

enorme, fac ca numărul speciilor minerale să fie, practic, nelimitat. Este imposibil să denumim 

toate aceste specii cu nume proprii şi, de altfel, nici nu ar fi de ajutor. Mult mai important este să 

se cerceteze gradele de asemănare între specii ca, în baza acestor asemănări, să se clasifice 

speciile într-un număr cât mai mic de tipuri petrografice. Un tip petrografic ar trebui, deci, să 

cuprindă toate speciile petrografice asemănătoare cu o specie petrografică reală, considerată a fi 

etalonul petrografic al tipului. Criteriul de asemănare este, desigur, convenţional, fiind stabilit 

prin consens. De aceea, tipurile petrografice, ca şi orice sistematică petrografică, nu pN fi decât 

convenţionale şi de durată limitată. Ele au, totuşi, avantajul de a simplifica limbajul, facilitând 

astfel comunicarea ştiinţifică. În plus, noţiunea de "tip petrografic" a încurajat studierea 

amănunţită a tuturor "etaloanelor petrografice". 

1.6. SISTEME MAGMATICE 
1.6.1. Tipuri fundamentale separate pe criteriul genitătii 

Sistemele magmatice (S.M.) sunt sisteme minerale fluide stabile doar la temperaturi 

înalte După genitate, ele se divid în patru tipuri fundamentale, fiecare tip aparţinând unui sistem 

mineral fundamental: 

Tipul 1- (S.M.), - sisteme magmatice omogene de prim ordin: 

(S.M.), E Llol 1 
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Acestea sunt sisteme magmatice "absolut omogene", deoarece sunt alcătuite dintr-o unică 

fază fluidă, nedivizată în subcorpuri (particule). 

Tipul 2 - (S.M.)11 - sisteme omogene de al doilea ordin: 

(S.M.)11 E LI o I 2 

Aceste sisteme magmatice conţin cel puţin două faze, una dintre ele fiind lichidă şi cu rol 

de hadasomă, iar celelalte faze (solidă, lichidă sau gazoasă) fiind divizate în numeroase 

subcorpuri şi împrăştiate omogen în hadasomă. 

Tipul 3 - (S.M.)111 - sisteme eterogene de prim ordin: 

(S.M.)111 E LIEI I 

Sunt sisteme compozite alcătuite din două sau mai multe subcorpuri magmatice cu 

omogenitate de prim ordin. În cazul cel mai simplu, ele se reduc la coexistenta (prin alăturare) a 

două lichide, diferite prin chimism global, fără o dispersie a unuia în corpul celuilalt. 

Tipul 4 - (S.M.)1v - sisteme eterogene de al doilea ordin: 

(S.M.)1v E LIEl 2 

Se obţin prin alăturarea a două sau mai multor magme cu omogenitate de al doilea ordin. 

În mod natural, cele patru tipuri de sisteme pot trece unul în celălalt prin diferite procese 

spontane, astfel încât, teoretic, unul şi acelaşi sistem magmatic poate căpăta, în timp, toate cele 

patru ipostaze. Tranziţia presupune apariţia (sau dispariţia) unor faze şi/sau reorganizarea 

spatială a acestora, cu condiţia ca pe tot parcursul procesului să fie prezentă o fază lichidă de 

înaltă temperatură. 

1.6.2. Tipuri compozitionale separate pe criteriul chimismului global 

Sistemele magmatice fluide, indiferent de faptul că sunt monofazice sau polifazice, pot fi 

definite şi prin intermediul compoziţiei chimice globale (exprimată prin proporţia elementelor 

chimice, eventual a oxizilor). În baza acestei compoziţii au fost propuse variate "tipuri chimice" 

de magme, pentru abordarea diferitelor probleme de petrologie. Totuşi, până în prezent, pot fi 

considerate cu adevărat majore (fundamentale) doar patru categorii compoziţionale: 

1. magme silicatice, alcătuite predominant din substanţă silicatică; 

2. magme carbonatice, alcătuite în esenţă din topituri carbonatice; 

3. magme sulfurice, formate esenţial din topituri ale diverselor sulfuri, 

4. magme oxidice, formate în esenţă din topituri ale oxizilor metalici. 

În natură tipurile chimice pot apare ca sisteme independente (corpuri magmatice solitare), 

dar tot a~a de bine pot să apară ca subsisteme (părţi componente) ale unui unic corp magmatic 

cierogcn 
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1.6.3. Roci macmaticc 

Sunt denumite roci magmatice toate acele roci care rezultă sau a, putea rezulta direct din 

sisteme magmatice. Principial există trei mecanisme {procese) de formare a rocilor magmatice 

• I) prin separarea fazelor solide din sistemul magmatic, dacă acesta din urmă este un sisl em 

LIOl
2 

- se presupune că acest sistem are cel puţin două faze componente, una dintre ele 

neapărat solidă. Rocile formate pe această cale sunt denumite "cumulate"; 

• 2) prin cristalizarea fazei lichide. Pe această cale se formează majoritatea rocilor 

magmatice; 

• 3) prin vitrificarea fazei lichide, adică transformarea fazei lichide în fază sticloasă 

Cele trei mecanisme pot acţiona separat sau simultan. 

Prin procesele (2) şi (3), sistemul magmatic îşi pierde fluiditatea caracteristică, devt11i11d 

mult mai vâscos. Fenomenul este cunoscut sub numele de "consolidare magmaticăll iar rucile 

magmatice generate astfel sunt considerate roci de "consolidare magmatică". 

Procesul petrogenetic generator îşi pune amprenta asupra compoziţiei minerale ş, 

structurii rocii magmatice, după cum urmează: 

lipsa procesului (3) conduce la formarea rocilor magmatice alcătuite exclusiv din faze 

minerale solide; aceste roci sunt considerate holocristaline. 

acţiunea simultană a proceselor (2) şi (3) conduce la formarea unor Ilici cu faze solide 

mixte (cristaline şi sticloase); ele sunt numite roci hipocristaline, 

acţiunea exclusivă a procesului (3) poate genera fie roci holov1troase, dacă sistemul 

magmatic iniţial era alcătuit exclusiv din fază lichidă, fie roci hipocristaline. daci'! 

sistemul magmatic iniţial conţinea deja unele faze cristaline. 

Sistemul magmatic din care provine o anumită rocă magmatică reprezintă s1stt:mul 

parental al acelei roci. Între roca magmatică şi sistemul său parental poate exista sau nu o 

identitate în ceea ce priveşte compoziţia chimică globală Rocile magmatice care moştenesc 

chimismul global al sistemului parental sunt în exclusivitate rezultatul consolidării magmatice în 

sistem închis. Acest fenomen se realizează, probabil, destul de rar 

Mult mai frecvent petrogeneza magmatică implică diferentierea spatială a fazeto, ş1 o 

evoluţie în sistem deschis, ceea ce determină ca, în final din unul şi acelaşi sistem parental să 

rezulte mai multe tipuri petrografice, eventual şi alte sisteme fluide nemagmatice, cum a, fi, de 

exemplu, sistemele hidrotermale. Totalitatea tipurilor petrografice rezultate din acelaşi !'iiste111 

magmatic parental sunt denumite roci magmatice "cogef!.(j~ţ" sau "consagvine" Din punct dt, 

vedere al compozitiei chimice, raportate la compoziţia sistemului parental, rocile cugenerict: sunt 

complementare De regulă, rocile cogenetice se asociază spatia!, forndnd asoc,api p..:t1og1 ati,;t 

petrogenetice Chimismul global al întregii asociatii ,u putea ti identic -:u cl11111i:,1rn1I m,h.'11", 

pa1entalt', dacă din aceasta din u1 mă nu s-au separat mase importante de• fluide Vlil:itik 
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În schimb, între compozitia chimică a unei specii petrografice din asociatia cogenetică şi 

chimismul magmei parentale, ar putea fi deosebiri izbitoare. Există, evident, şi reciproca: una şi 

aceeaşi specie petrografică poate proveni din sisteme magmatice diferite, în ceea ce priveşte 

chimismul global. RocÎle similare, provenite din sisteme parentale diferite, sunt denumite roci 

"convergente". 

1.7. CORPURI MAGMATICE 

Corpurile naturale alcătuite din magme sau din roci magmatice sunt denumite corpuri 

magmatice. Între un corp magmatic dat şi mediul ambiant există o zonă de discontinuitate 

închisă, fiind marcată de un salt a cel putin unuia din parametrii compozitionali-structurali 

specifici corpului. 

Pentru descrierea corpurilor magmatice, în decursul timpului, au fost invocati diverşi 

parametri morfologici, pozitionali, compoziţionali, structurali şi temporali. Fiecare tip de 

parametru poate fi utilizat drept criteriu de sistematică, iar fiecare clasificare foloseşte un limbaj 

propriu. Ca urmare, astăzi suntem în situaţia de a putea denumi unul şi acelaşi corp cu termeni 

difcriti funqie de criteriul invocat şi de scopul pe care îl urmărim. 

1.7.1. Morfologia corpurilor magmatice 

Din punct de vedere al formei, corpurile naturale se pot încadra în una sau alta din cele 

două categorii: 

a) corpuri cu forme geometrice; 

b) corpuri cu forme negeometrice (neregulate). 

La corpurile geometrice există o relatie matematică explicită între cele trei mărimi 

geometrice fundamentale ale corpului: arie, volum şi una din dimensiunile liniare (rază, 

diametru, muchie etc.). Din ?ceastă categorie fac parte formele sferice, cubice, cilindrice, conice 

etc. În virtutea acestei corelatii matematic~_ între cele trei mărimi, este suficientă o singură 

mărime pentru a putea reda dimensiunea absolută a corpului geometric, exprimată în unităţi de 

măsură liniare, pătratice sau cubice. 

Corpurile magmatice, ca multe alte corpuri naturale, sunt cel mult doar aproximativ 

geomt:trice. De aceea, pentru a descrie forma unui corp magmatic, este mai comod să utilizăm 

metrin tendinţa corpului de extindere în spa{iul tridimensional. În acest scop, se ia ca referintă 

un sistem rectangular triaxial (x, y, z), având originea în centrul de masă al corpului Extinderea 

în cele trei direcţii este exprimată prin cele trei dimensiuni liniare ale corpului: a, b, c. Funcţie de 

mărimea 1cla1iv{t a celor trei dimensiuni. se ob1in formele metrice fundamentale (fig. 1.6.): 

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



24 I. Sistemele descriptive ale petroloţie1 magmatice - J. 7, Corpuri magmatice 

► corpuri magmat ice izometrice (a = b = c); ca exemple pot servi unele "bombe vulcanice", 

unele "pillow-lava" etc: 

► c rpuri ani zometrice bid imensionale (tabulare = strat iforme = planare), adică acelea care se 

extind preferen ţi a l în două dimensiun i; aşa-numitel e "pânze de lavă", lavele stratiforme, sill -

z coş 

·. vulcanic 

, •'. ''fl,o 

r
- -,,., -...... 

'· 
L-~~ 

batolit 

I aco lit 't ,.. ...... 

Fig. 1.6. - Câteva forme n11111rnle ak corpurilor magmatice (devenite 
clasice) ş i de11 umi1 i lc lor specifice. 

urile, dyke-urile etc. aparţin acestei categorii morfo metrice; 

necl< 

► corpuri anizometrice unidimensionale, cu t endi nţă Je t.·ti ndere prderenţială într-o unică 

direq ie : corpuri magmatice numite ned. -uri, coşuri vulcan ice, stock-uri etc ; 

► corpuri ra mifica te (fracta le) cu t endi n tă de dezvo ltare în 2/n dimensi uni (unde I , n<2) sau 

3/m dimensiuni (cu 2<m<3), respectiv cele cu ramificaţi e în două dimensiu ni (tipul fru11Le i 

de palmier sau tipul palmat) şi ce le cu ra mi fica ţ ie a, borescen t ă (ram i fi caţie în trei 

di mensi uni ) 

Pentru calculele ut ilizate la i nterpretări l e geofizice, pentru calculele de rezervă ~1 pent ru 

diverse alt e scopuri, form ele metrici funda mentale se asimilează formelor geometrice sfera 

(cele izometrice), dis,: ul (ce le plc1nare) , i cilin drul (cel e 111 11d imensiona le) 
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1.7.2. Pozitia corpurilor magmatice 

Poziţia corpurilor magmatice în spaţiul terestru este precizată, de asemenea, printr-un 

sistem de referinţă (x, y, z), în aşa fel încât axul z să corespundă cu verticala locului, iar x şi y să 

corespundă paralelei şi, respectiv, meridianului acelui loc. În acest caz, poziţia corpului 

magmatic este determinată de latitudine, longitudine şi adâncime (sau depărtarea faţă de centrul 

Pământului). Funcţie de coordonata z, corpurile magmatice pot fi considerate plutonice (adânci) 

sau vulcanice (de suprafaţă). Termenii "abisici" şi "hipoabisici" au fost utilizaţi pentru a exprima 

adâncimi mari sau mai puţin mari. [Termenul de corp "subvulcanic" se utilizează pentru cazul 

particular al unui corp hipoabisic aflat sub un alt corp vulcanic.] 

Poziţiile corpurilor magmatice de mari dimensiuni, mai ales dacă acestea au devenit 

modele petrologice, sunt redate prin repere geografice: corpul de la Skaergaard (Groenlanda), 

corpul de la Ditrău (România) etc. 

Pentru corpurile neizometrice, pe lângă poziţionarea geodezică, se utilizează şi poziţia 

unghiulară: poziţia planului sau a axului de extindere a corpului faţă de reperele geodezice. În 

plus, este foarte des utilizată în geologie poziţia unghiulară relativă a corpului magmatic faţă de 

poziţia altui corp anizometric vecin, luată ca reper. Din acest punct de vedere, corpurile 

magmatice anizometrice sunt considerate fie concordante, fie discordante. În baza acestui criteriu 

se poate face, de pildă, distincţie între sili (corp tabular concordant) şi g_yk_(corp tabular 

discordant), deşi, din alte puncte de vedere, cele două tipuri de corpuri ar putea fi identice. 

Tot în baza poziţiei unghiulare se pot defini "orientarea preferenţială" şi "aliniamentul" 

corpurilor magmatice. Orientarea preferenţială este un termen care se referă la poziţia 

concordantă (sau aproape concordantă) a unui mare număr de corpuri magmatice (ea se mai 

numeşte şi poziţie unghiulară ordonată). Aliniamentul (sau aranjamentul liniar) este distribuţia în 

spaţiu a cel puţin trei corpuri, astfel încât centrele lor de masă să se plaseze pe aceeaşi direcţie 

(linia aliniamentului). 

1.7.3, Compozitia corpurilor magmatice 

Esenţa compoziţională a unui corp magmatic, principial, poate fi redată în două moduri: 

prin chimismul global şi prin tipurile petrografice care intră în alcătuirea corpului. Din acest 

punct de vedere, trebuie făcută distincţia între corpurile magmatice omogene sau monosomatice 

(formate dintr-un singur sistem magmatic, eventual dintr-un unic tip petrografic) şi cele 

eterogene sau polisomatice (formate din două sau mai multe tipuri de magme, eventual din două 

sau mai multe tipuri petrografice). 

Corpurile monosomatice pot fi caracterizate la fel de bine prin chimismul global ca şi 

prin tipul petrografic. De aceea ele pot fi clasificate, de pildă, în corpuri magmatice bazice, 
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acide, alcaline etc., după cum tot aşa de bine ar putea fi clasificate în corpuri gabroice, granitice 

etc ., după denumirea tipului petrografic constituent. La corpurile polisomatice chimismul global 

devine inoperant în sistematică, deoarece compoziţia acestor corpuri magmatice poate fi redată 

corect doar prin intermediul componenţilor petrografici . Funcţie de natura tipurilor petrografice, 

de proporţia acestora sau de valoarea petrologică pe care o acordăm unuia din tipuri, corpurile 

magmatice polisomatice pot fi clasificate în numeroase moduri. 

l. 7.4. Structura corpurilor magmatice 

La corpurile magmatice polisomatice structura este definită de modul de aranjare a 

subcorpurilor constituente. În corpurile magmatice complet solidificate, structura este dată de 

modul de aranjare a subcorpurilor petrografice. Teoretic, aceste structuri pot fi nelimitate, însă, 

dintre toate acestea, doar câteva au atras atenţia petrologilor în mod deosebit: 

• structuri stratificate, remarcate la corpurile plutonice de mari dimensiuni, alcătuite din litoni 

tabulari cu orientare paralelă ; 

• structuri incluzive, specifice corpurilor magmatice care conţin numeroase corpuri liti ce cu 

dimensiuni relativ mici , numite "enclave" - în literatura franceză - sau "xenolite" - în cea 

anglo-saxonă; 

• structuri zonale, exprimate fie prin zonalitate compoziţională, fie structurală; în acest caz, de 

la marginea corpului spre interior se remarcă o variaţie simetrică a compoziţiei petrografice 

(în cazul corpurilor polisomatice), eventual o variaţie a structurii (în cazul corpurilor 

monosomatice) (fig. 1.7.). 

Desigur, într-un palisam magmatic pot exista şi structuri complexe date de un aranjamen t 

complicat al constituenţilor petrografici, care nu sunt desemnate prin termeni speciali . 

Corpurile magmatice solidificate sunt, de regulă, 

fi surate. Poziţia , forma, şi densitatea fisurilor pot varia 

enorm de la un corp la altul. Datorită acestora, corpul 

magmatic se fragmentează în numeroase subcorpuri, deseori 

poliedrice, uneori cu forme spectaculoase, cum sunt cele 

prismatice (în formă de coloană) . Mai rar apar şi fi suri 

sferice care divizează corpul magmatic în numeroase corpuri 

Fig. I. 7. - Structură zonali\ a unui 
corp magmatic . 

rotunde (globulare, elipsoidale etc .). Prin urmare, datorită fisuraţiei , orice corp magmati c, chiar 

şi cel omogen din punct de vedere petrografi c, poate fi divizat în numeroase subcorpuri mai mici 

Prin forma, dimensiunea şi aranjamentul acestor subcorpuri , în corpul magmatic se real i LeaLă o 

structură de altă natură decâ t cea compoziţi onală , care ar putea fi numită st ru ctură de fi surru ie 
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I. 7.5. Vârsta corpurilor magmatice 

În evolutia sa, un corp magmatic trece prin două etape majore: 

i. Etapa evolutiei suprasolidus şi corespunde evolutiei magmatice propriu-zise când 

se desfăşoară procesele magmatice specifice: cristalizare, diferentiere magmatică 

etc. În această etapă, în corpul magmatic este mereu prezentă topitura magmatică. 

11. Etapa evolutiei subsolidus, care începe în momentul disparitiei lichidului 

magmatic, prin cristalizare sau prin vitrificare. 

În prima etapă corpul magmatic este relativ mobil, în sensul că îşi poate schimba cu 

uşurintă pozitia, dar mai ales coordonata adâncimii Tot în această etapă el interacţionează intens 

cu mediul ambiant, prin schimb de substanţă şi energie calorică. În cea de-a doua etapă corpul 

magmatic este mult mai puţin mobil şi mai putin activ faţă de mediul înconjurător. De aceea, 

prima etapă de evolutie ar putea fi numită "activă", iar cea de-a doua, "pasivă" (corpurile 

magmatice "pasive" ar putea fi considerate corpuri fosile). 

Timpul cât durează etapa activă a unui corp magmatic depinde de mai mulţi factori, dar 

decisivi sunt: masa corpului, suprafaţa specifică (raportul dintre aria totală şi volum), contrastul 

termic dintre corp şi mediul ambiant, precum şi conductivitatea termică a mediului. În principiu, 

corpurile de mari dimensiuni, aflate la adâncimi mari (aşa cum sunt batolitele), au o etapă activă 

foarte lungă, putând ajunge la ordinul milioanelor de ani. În schimb, corpurile mici pot avea o 

etapă activă foarte scurtă (de ordinul anilor, zilelor sau orelor). 

Din punct de vedere geologic, vârsta unui corp mineral fosil măsoară intervalul de timp 

de la formarea acelui corp până în prezent Pentru un corp magmatic, vârsta în ani (Nani) ar trebui 

să fie: 

Nani= ~t1 + ~t2 , 

unde ~t, este etapa evolutiei active, iar ~t2 etapa evolutiei pasive (fosile). Totuşi, raportat la 

timpul geologic, se consideră că ~t1 = O şi, deci, 

[Stratigrafic se consideră că vârsta corpului magmatic ar fi una şi aceeaşi cu ceea ce se numeşte 

"vârsta punerii în loc" a corpului magmatic Termenul "punere în loc", foarte des folosit în 

geologie, poate provoca, însă, confuzii şi ar trebui evitat. În primul rând, nu toate sistemele 

magmatice îşi părăsesc locul de formare, unele dintre acestea evoluând în situ. În al doilea rând, 

există sisleme magmatice care, în etapa activă, se pun în loc de mai multe ori, venind spre 

suprafată în etape, prin intruziuni succesive ] 

Debutul etapei pasive este estimat prin diverse procedee, radiogene sau stratigrafice Se 

consideră că vârsta c-.te precis stabilită dacă rezultatele diferitelor procedee coincid 
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1.7.6. Asociatii de corpuri macmatice. Provincii magmatice. 

Rareori corpurile magmatice sunt izolate De regulă ele apar grupate într-un spa\iu 

geologic definit, formând asociaţii de corpuri. 

Se pot asocia· 

a) corpuri magmatice omogene şi omoloage; 

b) corpuri omogene+ corpuri eterogene (polisomatice); 

c) corpuri eterogene (polisomatice). 

Corpurile magmatice dintr-o anumită asociaţie, cu vârste geologice asemănătoare, sunt, 

în general, considerate "cogenetice", adică îşi datoresc apariţia aceluiaşi proces magmatogen. 

Spaţiul geologic care cuprinde una sau mai multe asociaţii de corpuri magmatice cogenetice 

constituie o provincie magmatică. Denumirea unei provincii este redată prin repere geografice 

(de exemplu: provincie atlantică, provincie banatitică etc.), prin vârstele geologice (de exemplu: 

provincie neogenă, provincie caledoniană etc.) sau prin repere tectonice (de exemplu: provincie 

laramică, provincie variscă etc.). 

Dacă provincia are o mare extindere în spaţiul geologic, eventual o mare extindere în 

timp, ea poate fi împărţită convenţional în subprovincii. De exemplu, provincia magmatică 

neogenă din Carpaţi, poate fi divizată în subprovincii, cum ar fi cea a Carpaţilor Orientali, cea a 

Munţilor Apuseni etc. 

A se reţine că "provincia magmatică" este un concept care admite ca premiză obligatorie 

cogenitatea corpurilor din asociaţie. De aceea, nu toate corpurile magmatice care se găsesc 

într-un ::;paţiu geologic dat aparţin neapărat aceleiaşi provincii. Este posibil ca, în acelaşi spaţiu 

geologic să coexiste două sau mai multe provincii magmatice heterocrone. Astfel, în acelaşi 

spaţiu poak: coexista o provincie neogenă alături de o alta mezozoică. 

1.8. CLASIFICAREA ROCILOR MAGMATICE 

Convenţii taxonomice 

Tendinţa modernă este de a clasifica rocile magmatice pe baza compoziţiei şi structurii 

petrografice a acestora. Sistematicile bazate pe alte criterii ( cum ar fi vârsta rocilor, condiţia 

geologică a corpurilor petrografice, concepţiile genetice ale cercetătorilor etc.), precum şi 

numeroasele denumiri derivate din aceste sistematici. ar trebui abandonate În esenJă, se 

urmăreşte ca, din cele peste I OOO de denumiri petrografice, să se păstreze doar acelea care evocă 

- sau ar putea evoca - o anumită compoziţie sau/şi o anumită structură. Cum rocile sunt sisteme 

minerale cu omogenitate de al doilea ordin, compoziţia lor poate fi redată atât prin intermediul 

componc111ilor chimici, cât ~i prin intermediul celor minerali. În primul caz, se vorbe~te de o 

compozi1ie chimică, iar în al doilea, dt: o compozif1e minerală (modală) 
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Dacă ne propunem să clasificăm rocile pc baze compoziţionale, principial se poate 

accepta un sistem de clasificare paralelă, respectiv una mineralogică şi alta chimică. Totuşi, este 

de preferat clasificarea mineralogică, deoarece sunt numeroase roci practic izochimice, dar cu 

compozitii minerale evident diferite Numai în cazuri excep\ionale ar trebui să apelăm la 

clasificarea chimică şi anume, când rocile contin proporţii apreciabile de faze minerale amorfe 

(ca de exemplu sticla) sau atunci când, din punct de vedere tehnic, determinarea compoziţiei 

minerale este foarte dificilă sau imposibilă. 

Mineralogic, rocile se pot deosebi intre ele fie prin calitatea mineralelor, fie prin 

proporţia acestora. Prin urmare, pe baze mineralogice, avem la dispozi~ie două modalităţi de a 

diferenţia rocile unele de altele: 

a. Prin intermediul calităţii mineralelor şi, în acest caz, vom separa grupe (tipuri) de roci 

calitativ distincte, o grupă (sau un tip) conţinând toate rocile formate din aceleaşi minerale, 

indiferent de proporţia lor; 

b. Prin intermediul proporţiilor minerale, iar în acest caz apar grupe (tipuri) petrografice cu 

nuanţă cantitativă şi semicalitativă, deoarece într-o grupă (sau tip petrografic) vor intra toate 

rocile care conţin anumite minerale într-o anumită proporţie, aleasă convenţional. 

Sistematicile moderne preferă clasificarea rocilor magmatice pe baza proporţiei 

mineralelor componente. De aceea, mineralele formatoare de roci magmatice, acceptate ca 

derivând direct din magme, desemnate prin termenul genetic de minerale p.-imare. sunt 

divizate în două grupe: principale (cu propoqii mari) şi subordonate (cu proporţii mici) Evident, 

pentru a le distinge, este nevoie de un consens colectiv în fixarea unei anumite limite cantitative 

(procentuale). Deosebirea dintre cele două grupe are, totuşi, un temei obiectiv Aşa cum deja am 

subliniat în paragrafele anterioare, o specie petrografică este definită complet numai dacă ~e 

cunosc compoziţia şi structura specifică. Dar structura unei roci este impusă, practic, doar de 

mineralele dominante, ale căror cristale intră în atingere reciprocă. Mineralele subordonate, 

reprezentate cel mai adesea prin cristale· izolate unele de altele, nu contribuie, de regulă, la 

edificarea structurilor petrografice specifice. 

Pe baza mineralelor principale, rocile magmatice cunoscute pana m prezent (sau cele 

acceptate ca putând deriva direct din magme) se pot grupa în patru categorii mari: 

I. Roci maguatice silicatice - alcătuite în principal sau exclusiv din silica\i; 

2. Roci magmatice carbonatice -- cele care contin carbonaţi, ca minerale 

principale; 

3. Roci magmatice oxidice - conţin oxizi metalici, ca minerale principale; 

4. Roci magmatice sulfurice - conţin sulfuri, ca minerale principale. 

Este posibil ca, în viitor, să se demonstreze existenta şi a altor categorii compoziţionale 

de roci magmatice, formate din alte minerale decât cele indicate mai sus Mult timp nu s-au 

cunoscut decât rocile magmatice silicaticc. ele fiind incomparabil mai răspândite decât toate 

celelalte luate la un loc Acesta este motivul pentru care rocile silicaLicc. în raport cu celelalte 

categorii. au o sistematică şi o nomcncl:i1ur[1 nn1lt mai elaborată 
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1.8.1. Clasificarea şi nomenclatura rocilor ma2matice silicatice 

1.8.1.1. Clasificarea şi nomenclatura rocilor magmatice silicatice pe criteriul 
proporţiei minerale 

1. 8. 1. 1. 1. Principalele grupe de silicaţi Simboluri caracteristice. 

În prezent se admite că, în rocile magmatice, pot să apară, ca minerale principale, 

următoarele grupe de silicaţi: 

► Grupul Q - minerale din grupul SiO2 (a-curţ, P-cuarţ , coesit etc.); 

► Grupul A - feldspaţi alcalini (potasici, sodici, sado-potasici); 

► Grupul P - feldspaţi plagioclazi (An > 5%); 

► Grupul F - feldspatoizi= foide (nefelin, leucit, kalsilit etc.); 

► Grupul M - silicaţi mafiei = feromagnezieni (olivine, piroxeni, amfiboli, mtce fero

magneziene) 

► Grupul Mt - melilite. 

În rocile magmatice, aceste grupe se pot asocia, iar fiecare asociaţie defineşte o categorie 

(grupă) mineralogică de roci magmatice. Asociaţiil e naturale mai frecvent întâlnite sunt 

următoarele : 

;,1(±M·/ 
• • • '✓' • 

At ~· :ţ: . 
P±M_-· .. ·· 

,A.+ P±M • ·., 

A±M 
P±M 
F+A±M 
F+P±M 
F+A+P ± M 
F±M 

·- -

M ± P ( cu M 2: 90 % ) 

Mt+M 
Mt+ F±M 

,, 
:r, .. 

i:- •• ! 'H'· ;j. ,- 1· !I 

•. ·- • .ATICE ,, 
~:' . 

➔ G~UIPA ROCILOR MEIAITICE 

După câte se poate remarca, grupul Q nu se asociază natural nici cu grupul F şi nici cu 

grupul Mt, fiind incompatibi le chimic. 

În cadrul fiecărei asociat ii pot exista două sau mai mult e tipuri pe trogia fi ct:, iar 

denumirea tipului este conditională nu numai de propoqia mineralelor principale, dar ~i dt: 

structura petrografi că Potrivit recoma nd ărilor Comi siei lnternat io11ale de Sistemati că a Rocilor, 

afiliat ă Co111.!,rese lnr Geologice Internaţ iona l e ( I. U G S ), în adoptarea non1e11clal t11 ii tipu lui 
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petr8grafic trebuie să se ţină scama dacă structura rocilor este faneritică sau afanitică Din punct 

de vedere al sistematicii petrografice, rocile faneritice sunt echivalente cu rocile magmatice 

plutonice (pentru că, de regulă, apar în corpuri magmatice plutonice), iar cele afanitice sunt 

echivalente cu cele vulcanice (pentru că se găsesc , de regulă, în corpurile vulcanice) . 

1.8. 1. 1.2. Clasificarea şi nomenclatura rocilor magmatice cu arfo-feldspatice, 
feldspatice şifoidice (M < 90%) pe baza proporţiilor Q:A:P:F 

Utilizând două diagrame ternare, de tip baricentric, reprezentate prin două triunghiuri 

echilaterale cu bază comună (figura 1.8.a.), se pot indica toate proporţiile posibile între grupele 

Q, A, P, F (făcându-se abstracţie de grupul M) . Într-o astfel de diagramă, Streckeisen ( 1967) 

separă mai multe tipuri petrografice, folosind proporţii convenţionale. 

••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••••• ••• •••••••••••• ••••••••••. 
Q 

A p A 
········· ································································••-.. •••••••••••••••• ••• ••••• •••••••••••••••••••••••••••••••••••• •· ••·••··•· ·••· 

~,:;::··J .·.·.·.·.:::•• 
·····• ...... •· 

Q 

F 
Fig. 1.8.a. - Diagramele ternare fundamentale folosite în sistematica rocilor magmatice cu M < 90%, funqie 

de proporţia relativă a mineralelor Q, A, P şi F. (Se face abstracţie de proporţia mineralelor mafice.) 

A. Denumirile tipurilor petrografice plutonice, separate pe principiul proporţiilor Q : A . P : F, 

sunt redate în figurile 1.8.b. şi 1.9. Referitor la nomenclatura utilizată în figura 1.8.b., se fac 

următoarele precizări : 

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



32 J. Sistemele descriptive ale petrologiei magmatice - /.8. Clasificarea rocilor magmatice 

granite 
alcali-feldspaticc 

sienitc 
alcali-felds11atice 

cuarţifere 

sienite 
alcali-feldspatice 

I 
I 

sieno- I 
granite / 

7' 

sicnite 
cuarţifere 

I 

Q 

3b 

monzo
granite 

8' 

anortozitc, 
gabrouri, dioritc 

cuarţifcrc 

monzonite - anorto.i:ite (M < tu¼) 

cuarţifere - gabrouri (M - 10 . ,o¼ 

A 
sienite 

alcali-fe!dspatice 
cu foide 

monzonite 8 placlodazuJ eu A• >5U¾ ) 

+----4~------... J--•m-o•n•z•o•o•it•e•c•u--,.----""'--.. •-~~ - diorite (M - 10 . 9U¼ 11 

sicnilc fuidicc 

7' 
foidc placlociazul cu An< 50¼) 

50 

12 mon;wdioritc foidicc 
şi 

munzosicnitc foidicc mun:i:ui:ahrouri foidicc 

15 

foidolitc 

F 

(csscxilc) 

13 

anurtozitc, 
i:ahruuri , dioritc cu 

foidc 

diorilc foidicc şi 
i;ahrouri foilli cc 

(thcrali tc) 

Fii:. 1.11.h. - Clas1r1 ca,ca şi 110111c11clatura rocrlor fancriticc (phllonicc). utili11ind diagr.1111a ()APF. 
confo,111 rcco111antl;irilor ll JGS ( 1996) - Explicapi suplimcnlarc in 1c.,1 
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Tei mcrnil ge neral pent ru câmpul 2 este gra nit akal i-frhh patic Termenul granit al calin 

se 1clcri"t doar la acele roci care conţin a111f"1 bo li ş i /sau piroxeni sod ici Pentru un gra nit alcal i

fr ld.~ pati c dc~chis la cul\)arc (1V1<:. I 0%), poate fi folosi t termenul de itl.4:..k1t 

Termenul gra11it a fost fo los it în mai mult e sensu ri Etimologic , te, menul "granit " 

pro inc de la cuvântul latin "im11111n" - Rtw111I, şi caracterizează aspec t11 g1anular al rocii . În 

i1 1c1 atura anglo-saxonă termenul se referă la subdomeniu l 3a, în timp ce subdomeniul Jb co nţine 

icrmeni ca ada melit şi monzo nit cuaqife[. În lit eratura europeană , granitul acoperă ambele 

dolllcn ii . Streckeisen ( I 976) recomandă ca termenu l adamelit să nu mai fie folo sit, întrucât are 

mai mu lte înţelesuri şi , mai mult, nu apare în masivu l Adamello , iar termenul monzonit cuan ifer 

să fi e reţ inut pentru rocile din domeniul 8* 

Roci le cu cea mai largă reprezentare din câmpul 4 sunt granod ioritele care conţi n , de 

a11ortozi1 
(plagioclazii) 

gabrou 
gabronori t 

norii 

Px 

norit _/ 

gabrou 
gabronorit 

norii 

ANORTOZITE 

leuco-

65 - troctolit 

GABROIDE 

mela-

Plag 
giibro

1

norit 

ANORTO21TE 

leuco-

6.S- - -
• .--- gabrou 

cu hornblendă 
GABROIDE 

gabrou cu px şi hbl . 
-1. : gahronorit cu px ş i hb l : • mela-

pi1 ox 1.·11i1 fu 
plagi vciaL 

! nunt cu px ~i hbl • 

Fii.:. l.'.I . - Clas1fic,111.:;1 ~1 11 0 11\\.: 11da1wa roc ilor gabro1c..: 
ba1.:11:) pc propoqiik de pl.1giud11. (plag). piroxc11 (Px) . 
oli,·in:) (01). 0rt op1 rp,c 11 (Op , ). d 111op1roxc11 (Cp,\ şi 

ho111bk11d) ( llbl ) (d1 1p;\ l 1c:c kc1s-:11 . 197<>) R oc ile c u c 

c: 1t.l î 11 1011..:l c li; ) 11 1;1L d111 d11 ~ 1.1111c·k 1..:111 ;11 ..: pul li 
, uhd11 i1alc . 11 1;11 dc:p:irtc· . p..: b ;11;1 d1 ag1:1111c:i di11 1111c-ri 0 111l 

d1q i111 11 g luul111 li .1)111. 11 
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obicei, oligoclaz şi, mai rar, andezin. Continutul mediu de An în plagioclaz ar trebui să tic mai 

mic de 50%, în scopul diferenţierii granodioritelor obişnuite de granogabrouri, în care conţinutul 

de An în plagioclaz este mai mare de 50%. 

Termenul tonalit se foloseşte în sens larg, pentru orice rocă ce se proiectează în câmpul 

5, indiferent dacă hornblenda este prezentă sau nu. Dacă tonalitul are un continut mic de 

minerale mafice (Ms;10%), se pot folosi termenii: trondhjemit şi plagiogranit. 

Câmpurile 6 si 7 (6*, 61
, 1•, 7') conţin, ca radăcină, r.umele de sienit alcali-feldspatic şi, 

respectiv, sienit. [Termenul "sienit" provine de la localitatea Siena - Assuan, din Egipt.] 

Câmpurile 8, s• şi 8' au ca rădăcină numele de monzonit (denumirea este dată de 

muntele Monzoni din Tirol). 

Monzodioritele şi monzogabrourile (câmpurile 9, 9"' şi 9') sunt separate pe baza 

compoziţiei medii a plagioclazului: dacă conţinutul de An este mai mic de 50 %, roca este un 

monzodiorit, iar dacă conţinutul de An este mai mare de 50 %, roca este un monzogabrou. 

Cele trei denumiri rădăcină din câmpurile 1 O, 1 o• şi 1 O', respectiv: diorit, gabrou şi 

anortozit sunt separate conform compoziţiei medii a plagioclazului şi indexului de culoare (dacă 

M este mai mic de 1 O %, roca este un anortozit; dacă An este mai mic de 50 %, roca este un 

diorit; dacă An este mai mare de 50 %, roca este un gabrou. Dacă este necesar, se vor folosi 

pentru gabrouri cu granulometrie medie, termenii dolerit sau diabaz, în loc de microgabrou. 

Rocile gabroice din domeniul 10 pot fi divizate, în funcţie de conţinuturile relative ale 

ortopiroxenului, clinopiroxenului, olivinei şi hornblendei (fig. 1.9.). [Termenul "gabrou" provine 

de la cuvântul latin gabrous = strălucitor, referindu-se la strălucirea rocii în spănură proaspătă; 

termenul "anortozit" este un cuvânt de origine greacă, anorthosite = puternic, referindu-se la 

rezistenţa mare, a rocii, la compresiune.] 

Sienitul foidic este numele rădăcină pentru tipul petrografic din câmpul 11, dar în funqie 

de foidul dominant poate fi denumit sienit nefelinic, sienit sodalitic etc. Această remarcă se 

aplică totodată şi la câmpurile 12 - 15. 

Numele monzodiorit foidic din câmpul 12 poate fi înlocuit cu sinonimul Q_@g!Qsie11i1 

Cele două nume rădăcină din câmpul 13, monzodiorit foidic şi monzogabrou foidic, 

sunt separate pe baza compoziţiei medii a plagioclazilor, ca şi pentru rocile din domeniul 9; dacă 

An este mai mic de 50 %, roca este un monzodiorit foidic; dacă An este mai mare de 50 %, 

atunci roca este un monzogabrou foidic Pentru monzodioritele nefelinice şi monzogabrourile 

nefelinice poate fi folosit sinonimul "essexite" (termenul provine de la regiunea Essex, USA). 

Cele două nume rădăcină din câmpul 14, diorit foidic şi gabrou foidic, sunt separate pe 

baza compozitiei medii a plagioclazilor. Dacă conţinutul în An este mai mic de 50 %, roca este 

un diorit foidic, iar dacă este mai mare de 50 %, roca este un gabrou foidic. Se mai folosesc ca 

sinonimi termenii: theralit, pentru gabroul nefelinic şi teschenit, pentru gabroul analcimic 

Câmpul 15 con\ine roci în care mineralele felsice foidice sunt în propoqie mai mare de 

<>li% Ele sunt denumite prin termenul foidolite şi se disting de echivalentele hlr \"t1lca11ice, 
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dcnumitc.fou/ite Roca din acest câmp poale fi, de asemenea. denumită după cel mai abundent 

foid (exemplu: nefclinolit) 

Aşa cum se observă, în diagrama QAPF, un tip petrografic este separat 

exclusiv pe baza proporţiei Q:A:P:F. Mineralul mafie este, în general, ignorat 

(excepţii fac tipurile care se proiectează în câmpul IO) Celelalte tipuri acceptă 

teoretic o oscilaţie extrem de mare a indicelui de culoare (= proporţia de mafice), 

de la 0% până la 90%. Este indiscutabil că o specie petrografică ce are M < 5% se 

deosebeşte frapant, prin culoare, de alta, cu M > 50%, chiar dacă au acelaşi raport 

Q· A:P:F. Cu alte cuvinte, în unul şi acelaşi tip petrografic trebuie să acceptăm 

posibilitatea separării unor varietăti petrografice, deosebite prin indicele de 

culoare, respectiv varietăţi leucocrate (sărace în M), mezocrate şi melanocrate 

(bogate în M), ca de exemplu: sienit leucocrat, sienit mezocrat etc. Unele din 

aceste varietăţi poartă denumiri speciale, ca de exemplu: alaskit (granit alcali

feldspatic leucocrat), trondjemit (tonalit leucocrat) etc., dar cele mai multe nu au 

denumiri proprii. Pentru fiecare tip în parte, limitele dintre varietăţile de culoare 

sunt convenţionale. 

De asemenea, se acceptă că, în unul şi acelaşi tip, pot intra diverse 

varietăţi structurale. Astfel pot fi: varietăţi pegmatitice (pegmatite granitice, 

pegmatite sienitice, pegmatite dioritice etc.) - adică roci formate din cristale 

foarte mari; varietăţi microgranulare (microgranite, microsienite etc.); varietăţi 

porfirice_etc. 

Aplitele sunt varietăţi microgranulare leucrocate (aplite granitice, aplite 

sienitice etc.). 

B Terminologia rocilor faneritice cuarţo-feldspatice şi feldspatice charnochitice. 

Această clasificare este folosită doar dacă rocile conţin hipersten (sau fayalit + cuarţ) în 

asociatie cu pertite, mezopertite sau antipertite. 

Deşi rocile charnochitice prezintă transformări metamorfice, ca deformări şi recristalizări, 

ele au fost incluse în schema de clasificare a rocilor magmatice ca "roci cu aspect magmatic" 

Clasificarea se bazează pe diagrama ternară QAP (jumătatea de sus a dublei diagrame 

(.)APF) şi prezintă o nomenclatură pa11icularizată rocilor d1arnochitice (vezi fig 1.10 ) 

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



36 / . Sistemele descriptive ale petrologie/magmatice ~ • 1.8. Claşijjcarea rocilor magmatice 

Q 

Q = cuarţ 
A = feldspat alcalin 
P = feldspat plagioclaz 

A p 

► 2 ➔ granite alcali-feldspatice hiperstenice (chamochite alcali feldspatice) ; 
► 3 ➔ granite hiperstenice (chamochite); 
► 4 ➔ granodiorite hiperstenice (chamoenderbite); 
► 5 ➔ tonalite hiperstenice; 
► 6 ➔ sienite alcali-feldspatice hiperstenice; 
► 7 ➔ sienite hiperstenice; 
► 8 ➔ monzonite hiperstenice; 
► 9 ➔ monzonorite (monzodiorite hiperstenice saujotunite); 
► IO ➔ norite (diorite hiperstenice) 

Fig. 1.10 .. - Clasificarea rocilor chamochitice (după Streckeisen, 1974). 

Deoarece chamochitele conţin feldspaţi pertitizaţi, se pune problema proiecţiei pertitelor 

în triunghiul QAP. Woolley (1996) a recomandat următorul mod de proiectare a feldspaţilor 

pertitici : 

► Pertitul (componentul major este feldspatul potasic) se consideră 

feldspat alcalin şi se proiectează pe latura AP în apropierea colţului A; 

► Mezopertitul (cantitatea de feldspat sodic este aproximativ egală cu 

cea de feldspat potasic) se consideră tot feldspat alcalin şi se 

proiectează ca şi pertitul ; 

► Antipertitul (componentul major este andezinul ş1 are un conţi nut 

minor de feldspat potasic) se consideră, în esenţă, feldspat plagioclaz 

şi se proiectează pe latura AP, în apropierea vârfului P. 

C. Denumirile rocilor vulcanice sunt redate în figura 1.11 ., cu unele precizări în figura l . 12 . 

(conform recomandărilor I.U.G.S. - 1996). De reţinut că această clasificare este folosită doar 

pentru acele roci afanitice holocristaline la care se poate determina compoziţia mineralogică 

modală . Referitor la denumirile adoptate, se fac următoarele precizări : 
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riolite 
alcali-feldspatice 

trahite 
alcal i-feldspatice 

cu arţiferc trahite 7' 
cuarţifere 

)a 

35 i 

Q 

)b 

rjt,litc 

g• 

latllc cua11iruc 

I .li. Cla,1jicart'a roc ilor magmallce 

plagiodaci tc 

ba-uite 11 111Hk„i1c 
cuuţif1 .: 

37 

trahite 
akali-fcldspatice 

A 

- l.,ua.l te (M > 40%} 
>----,.--~,r-a"'l'h"",~,e--7-,,_ __ -:-la"'.'t~it-c----+---~--r'---'t---'l.5-p · andaitc (M <4U'A.) 

trahite 
alcali-fcldspaticc 

cu fuidc 

fonolite 

latitc cu foid c 
T 

12 

tcf,ifonolitc 
(fonoli tc tcfritirc) 

foidite 

50 

F 

tcfdtc fonoli tirc 
(ulhu1i < 10',,) 

l,uanitc fonoliti n · 
(ulhlnlill -... IO'le) 

I 3 

foi ditc 

ba:Litltc ~i a11 1kzi1c 
cu foidc 

tcfri tc oU,t,oa < 111•; ,) 

haza nitc (oU• h••, 1u¾J 

Fig. 1. 11. • Clasific.uca ş, nomencla tura rocilor afaniticc (,·ulc.111ice) utilizând diagrama QAPF, confom1 
rccomandanlor IUGS ( I 9<J6 ). - Explica1ii suplimentare in text . 
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Tipul petrografic din câmpu l 2 este numit ,·iolit alcali-frldspatic . Când roca conţin e 

amfiboli şi/sau piroxeni alcalini , se foloseşte termen ul de ri olit alcal in (= riolit peralcalin) 

Numele de riolit poate fi înlocuit cu sinonimu l l.iparit. 

Ca şi granitele, riolitele (liparitele) acoperă ambele câmpuri Ja şi Jb Termenul riodacit , 

care a fost folosit ambiguu pentru roci din câmpurile Jb şi 4, poate fi folosit pentru roci de 

tranziţie î1 ,lre riolit şi dacit . [Termenul riolit provine din limba greacă: ,ys = a curge şi litus -

piatră . ] 

Rocile din câmpuri le 4 şi 5 sunt desemnate, în sens larg, prin numele dacit . Roci lor 

vulcanice din câmpul 5 le-au fost atribuite alte denumiri ca: plagiodacit şi andezit cuartifer . 

[Termenul "dacit" provine de la vechea Dacie, unde roca era exploatată de romani la Il va, în 

Carpaţii Orientali ; locul tipicus este, însă, la Roşia Poieni, în Munţii Apuseni .] 

Pentru câmpuri le 6,7,8 (6*,7*,8* şi 6',7',8') sunt folosite denumirile de trahite alcali

feldspatice, trahite sau latite. Trahitele care conţin amfiboli şi/sau piroxeni alcalini se 

denumesc trahite alcaline (= trahite peralcaline). [Termenul "trahit" provine de la cuvântul 

grecesc trachis = fum , referindu-se la cu loarea cenuşie a rocii.] 

Termenii utilizaţi pentru câmpurile 9 şi I O (9* , 9' şi I O*, I O') sunt bazalt şi andezit 

,- - - - - - - - - - - - - --
I 

~ I bazalte mela-andezite 
c,s I 
O I 

] 350-----------+---------
1 
I 

leuco-bazalte andezite 

'- ---- ---- ------- ---------------
0 50 Si02 1%1 

Fig. 1.12. - Clasificarea ba.t.a ltclor şi andcLitelor 
fo losind indicele de culoare şi con ţinutul în Si02 

(după Streckeisen, 1978). 

~ :, 

«I 

"' e,: 

E 
CJ u 

i:: 
c,s 

„rn E 
CJ 
-o 
:i ... 
::, 
C -C 
o u 

Deosebirea între bazalt şi andezit se face folosind indexul de culoare, după cum este a rătat în 

figura 1.12. [Termenul "bazalt" are origine egipteană : basa/tes - piatră neagră] 

Numele fonolit, atribuit rocilor care se proiectează în câmpul 11, este folosit 111 sensul dat 

de Rosenbach, pentru roci constând predominant din feldspat alcalin + l)rice feldspatoiJ ± 
minerale mafice. Natura foidelor predominante se adaugă la numele rădăcină (exemplu fono li t 

leucitic). Fonolitele care conţin nefelin şi/sau hauyn, ca principale foide, sunt denumi te si mplu 

"fonolite" . [Denumirea de "fonol it" provine din limba greacă (phone - s1111et şi l11os I pwtră), 

referindu-se la sunetul caracteristic pe care-l fac aceste roci, prin lovire .] 

Rocile specifice câmpului 12 apar foart e rar şi sunt denumite fonolite tefritice 
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Câmpul 13 conţine bazanite fonolitict şi tefrite fonolitice, care se deosebesc doar pe 

baza continutului de olivină normativă. Dacă olivina normativă este mai mare de I 0%, roca este 

denumită baza nit fonolitic, iar pentru olivină normativă mai mică de I 0%, este denumită tefrit 

fonolitic. 

Câmpul 14 defineşte bazanitele şi tefritele, care sunt separate între ele pe baza 

conţinutului de olivină normativă. Dacă olivina normativă este >IO %, atunci roca se numeşte 

baza nit, iar dacă este < I O %, atunci este un tefrit. După natura foidelor dominante pot fi: bazanit 

nefelinic, tefrit leucitic etc. 

În câmpul 15 se proiectează foiditele, care, în funcţie de conţinutul în A, P şi F, se împart 

în trei: ( 15a) - foidite fonolitice, ( 15b) - foidite tefritice sau foidite bazanitice (separate 

conform conţinutului de olivină ca şi în câmpul 14) şi (15c) - foidite Foiditele pot fi denumite 

după numele feldspatoidului predominant (nefelinii, leucitit etc.). 

1.8.J.J.3. Clw,ificarea şi 
nomenclatura rocilor 
ultramajice comune, pe 
criteriul mineralogic 

Cu ajutorul criteriului 

mineralogic se pot sistematiza 

precis doar rocile ultramafice 

faneritice (ultramafitele), luându-se 

ca reper proporţia mineralelor 

mafice: olivină, ortopiroxen, 

clinopiroxen, hornblendă, biotit şi 

într-o mai mică măsură, proporţia 

de granat ş1 spinel. IUGS 

recomandă folosirea a două 

diagrame (Streckeisen, 1973 ş1 

1976), una pentru rocile care conţin 

în principal olivină, ortopiroxen şi 

clinopiroxen, şi alta pentru roci ce 

conţin hornblendă, piroxeni ş1 

olivină(tig 1.13) 

Peridotitele sunt subdivizate 

1n ,li1nik (sau olivinite, dacă 

harzburgitc 

Ol 

wdisterilc 
oliv inice 

--------------------1' -

I 
~ 
,J., 

1' 
- chnop1roxenitc ţ::: 

olivinice ~ 

o 
ei o.. 
,J., 0pll wcb~eri~----~ 

ortopiroxcnitc 

Ol 
1' 

~ 
peridudile 

pcridodile 
homblcndicc i 

piroxenite 
olivino- ohvino-

o.. 
,J., 

homblc11di1c p.i ~ 
ol ivinii.:C ~ ~ 

:..i..1 ,.. .. l.1. 
;,<: Vr-

8 ~ 
t:: .:,; 
o.. s:; 

hornblcmbtico I pmmmcc 

Px 
1 

_--ii--_---'- ~--~- Hbl 
piroxenite p11oxcn11c homhlcndilc hornblcnd11c 

homhkndilii.:<: pu o.-..:<:nicc 

FiJ.!. 1. IJ. -- c1:i~1f1, ;,1..::1 ~1 ,w111<:HlL,1ura ,,,c1lor 11l11ama1ic,· h.L1.11:) 

p<.: p,-.,puqiik d<.: oii\ 1H:1 (01). 011opir,,,.:11 (Op:-.). drnopi,u,,·ll 
1Cp·.1. pi1u,c11 (I'" ~1 l"H1,l,k11oi.1 (11h11 (dup:l S11,·ch·i,-:11. 1•n11 
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spinelul este magnetit), hartzburgite, lherzolite şi wehrlite. 

Piroxenitele sunt subdivizate apoi în ortopiroxenite (exemplu: bronzitite), webst~l.it~ ş1 

clinopiroxenite (exemplu: diallagite). 

1.8. 1. 1.4. Clasificarea şi nomenclatura rocilor melilitice, pe criteriul 
proporţiilor minerale. 

Există două categorii de roci melilitice: (a) roci formate în esenţă din melilit şi minerale 

mafice (olivină şi/sau piroxen); (b) roci formate esenţial din feldspatoid potasic (kalsilit, leucit), 

Mclilit Melilit 

melilitolite 10 ,___,__ __ --' ___ ..___..IO melilitolite 
pcridotitice piroxenitice 
Olivină so Clinopiroxeni, Olivină Clinopiroxcni 

melilitite purtâtoarc de 11l1ra111aficc 

Fig. l. 14.-Clasificarea rocilor melilitice plutonice 
(mclilitolitc); (dupâ Le Maitre el.al. I 989). 

Fig.1.15. -Clasificarea rocilor mdililicc v11lca11iu: 
(melilitite); (dupâ Le Maitrc ci. al. I ')X<J) 

melilit şi minerale mafice (olivină , piroxen, flogopit). Terminologia propusă de Le Mait1c: li 

al., (1989), pentru prima categorie de roci melilitice, este prezentată în figurile 1.14. şi 1.1 S Cca 

de a doua categorie, cunoscută şi ca roci kalsilitice, este clasificată în tabelul I 2 , conform 

schemei propusă de Mitchell şi Bergman, 1991. 

Tabelul nr. 1.2. - Asociatii minerale ale rocilor kalsilititice (după Mitchell şi Bergman I '>9 I) 
--

flogopit clinopiroxen leucit kalsilit melilit olivină sticlă 

MAFURIT --- X -- X -- X X 
---·--------

KATUNGIT --- --- X X X X X 

VENANZIT X X X X X X --------
COPPAELIT X X --- X X ---~-~~--

X = prezent --- = absent 

-----------
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1.8.1.2. Clasificarea şi nomenclatura rocilor silicatice pe criteriul chimismului 
global 

În decursul timpului, au fost propuse numeroase scheme de clasificare chimică a rocilor. 

În ultimul timp, mai des utilizate sunt diagramele carteziene binare care folosesc ca bază de 

,, foidite 

ţ 

I (ol 

baz, 
kol>IO 

fonolite 

.....,...:.;:.:::c;_c_-

~ ~ 

/ 
trahite 

o ~ baza lle -~ ~ dacite 
~ ~ ] @ andezit 
o. @ .01 

37 41 45 49 53 57 61 65 69 

ultrabazice I bazice I intermediare I acide 
45 52 63 

riolite 

73 77 

SiO2 % 

Fig. 1.16. - Clasificarea chimici'\ şi nolllenclatu.ra rocilor vulcanice 
folosind clasificarea TAS (după Le Bas el al,. 1989 şi IUGS, 1996). 

IQ = cuarţ ; ol = oli vini\] 

Mg()" 18½ & TiO2; I½ mei.inechi;~ 
Mg(),. 18½ & TiO? < 1 ¼ korn.tite 

37 41 45 49 53 

boninit, 

Mg()> 8¼ &TiO2 < 0 .5¼ 

57 

Fi~. I.I 7. - Clasificarea şi no111enclalura rocilor vulcanice 
bogate în Mg (pierite. kolllalile. meilllechite şi boninite) folosind 
TAS şi procentele de greuta te ale MgO şi TiO2 (după Woolcy et 
al.. 19%). Liniile haşurate indică locali1.area câmpurilor TAS. 

sistematică conţinutul total de alcalii şi de silice, cunoscute cu numele de diagrame TAS (total 

alkali-silica). Cu ajutorul acestor diagrame se separă principalele tipuri petrochimice (IUGS, 

1996) Clasificarea este uşor de utilizat . fi inc.I necesare doar valorile procentuale ale oxizilor 

Na 20, K20 şi Si02 Cca mai generală clasificare este redată în figura 1.16. 
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Uneori sunt necesare şi calcule aditionale, pentru a preciza compozitia normativă (norma 

CIPW). Rocile cu continut foarte ridicat de Mg (pierite, comatiite etc.) sunt delimitate chimic în 

figura 1.17. Dacă rocile sunt mai sărace în elemente fero-magneziene, atunci se poate utiliza 

exclusiv diagrama din figura 1.16. 

Pentru delimitarea mai precisă a diferitelor tipuri petrochimice sunt recomandate şi alte 

diagrame carteziene binare, ca de exemplu, diagrama SiO2 - K2O (fig.1.18.) sau diagrama AhO3 

- FeO (fig. 1.19.). 

~O o/o conlinut mare de K 

4 =- -----
3 

:1
1 l i m ~-sC. . M ~ !ii ~ ...-r J;' ' conrmut mediu de K 

2 !!i 1'1 i;, Ji1-- ::I !ii "'° I• .f. ft ---Jl! Q. I= -• 
!!l a' !µ.-,-D"" 1,'! ~ !',, ---~ "'f;1 I> ,,, N "I :J._.--

48, l.2L N !;! li: ,!, ::;: __il....- g,_ 6 . . 
1•1 I:!., H - --i!i-- r, ,,, -· 8, 1.2 contmut nuc de K 
~~ o 3 i;- -+t- ;,t Hi • J;' 

,I • M ft 

45 49 53 57 61 65 69 73 77 
Si02 % 

Fig. 1.18. - Clasificarea bai.altelor (cu Si02 > 
48%), andezitelor bazaltice, andezitelor, dacitelor 
şi riolitelor func1ie de continutul în potasiu (după 
recomandările IUGS, 1996). 

Al201 (%] 

21 AhO1 > 1.3 FeO +4.4 10.98, IS 
19 

trahite comenditice 
17 
15 
13 
11 

9 

riolite comenditice 
(= comendite) 

trahite pantelleritice 
riolite pantelleriticc 

(= pantellerilc) 
7 AhO1 < 1.3 FeO +4.4 
5 0.45, 5 
3~__.__..____.__...____._ ..... 
o 2 4 6 8 10 12 

FeO 1%] 

Fig. 1.19. - Separarea trahitelor şi riolitelor 
în tipuri comenditice şi pantellcriticc 

folosind conµnutul de A'203 şi con1inutul 
de fier din FeO (după Macdonald, 197➔). 

Chimismul global este utilizat şi pentru nuantarea deosebirii diferitelor roci vulcanice 

ultramafice (ultramafitite), respectiv acele roci vulcanice cu un conţinut de minerale mafice mai 

mare de 90%. Aşa cum rezultă din figura 1.17., deosebirea dintre boninite şi rocile picritice poate 

fi doar parţial făcută cu ajutorul diagramei TAS. Astfel, pentru departajare mai trebuie considerat 

şi conţinutul de TiO2 după cum urmează: 

Boninit - SiO2>53 %, Mg>8 % şi TiO2<0,5 % 

Roci picritice - SiO2<53 %, Na2O + K2O<2,0 % şi MgO> 18 %. 

Acestea sunt divizate în : 

Picrit - Na2O + K2O> I % 

Komatiit - Na2O + K2O< I % şi TiO2< l % 

Meimechit - Na2O + K2O< l % şi TiO2> l %. 

1.8.l.3. Roci magmatice silicatice cu poziţie taxonomică incertă 

Clasificarea şi nomenclatura rocilor lamproflrice 
Lamprofirele sunt roci magmatice mezocratice până la melanocratice, care apar, de 

obicei, în corpuri hipoabisale, cu structură panidiomorfă şi prezintă o abundenlă dl! fcnocristale 

malice, de mică şi/sau amfibol, cu sau fără piroxen, cu sau fără olivină, situate intr-n mczos1a1ă 

din aceleaşi minerale, av,înd feldspat (de obicei alcalin) doar in masa lundamc111al[1 
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Lamprofirele reprezintă un complex de roci care au similarităţi mineralogice cu unele 

kimberlite şi lamproite. Lamprofirele sunt dificil de clasificat, atât pe baza proporţiilor modale 

(sistemul QAPF), cât şi prin diagrame compozitionale (TAS). 

Termenul "lamprofir" a fost introdus de von Gumbel în 1874 pentru un grup de roci 

negre, ce conţin fenocristale de mică brună şi hornblendă, dar fără fenocristale de feldspat. 

Termenul a fost apoi folosit de Rosenbuch ( 1877) pentru a reprezenta o largă varietate de roci 

din corpuri hipoabisale, conţinând fenocristale feromagneziene (minette, kersantit, camptonit şi 

vogesite). Astfel, termenul "lamprofir" a fost folosit pentru orice rocă mafică cu fenocristale, 

care a fost dificil de clasificat. Middlemost (1986) şi Rock (1986, 1991) au extins definiţia 

incluzând şi kimberlitele, lamproitele şi fiecare rocă care contine feldspat şi fenocristale de 

leucit. 

Tabelul 1.3. - Compozi\ia mineralogică comparativă a kimberlitelor, lamproitelor, minettelor şi lamprofirelor 

ultramafice (după Mitchell, 1995). 

KJMBERLITE ORANGEITE LAMPROITE MINETTE LAMPROFIRE 
olivină macrocristale frecvent frecvent rar nu rar 

fcnocristalc frecvent frecvent frecvent rar frecvent 
macrocristalc frecvent frecvent frecvent frecvent frecvent 

mică (flo~opit) (flogopit) 
fcnocristale frecvent nu frecvent (fi- frecvent frecvent (flogopit) 

(flogopit) flogopit) (flogopit) 
mc:wstază frecvent frecvent frecvent (fi - frecvent frecvent 

(flogopit) tetraferiflogopit tetrafcriflogopit) (Al-biotit) (Al-biotit) 
- kinoshitalit -

spincli abundent rar rar frecvent frecvent 
(cromil magnezian - (.:romii mag,nezian - (cromil magnezian - (crornit ( ero mit magnezian -

ulvospinel Ti-magnelil) Ti-magnelit) magnezian - Ti- Ti-magnetit) 
magnezian) magnetit) 

monticclit frecvent nu nu nu frecvent 
diopsid nu frecvent frecvent frecvent frecvent 

(sărac în Ti) (sărac în Ti) (bogat în Ti) (bogat în Ti) 
11cro\·skit frecvent rnr rar nu frecvent 

airntit frecvent abundent frecvent frecvent frecvent 
calcit abundent frec,·ent nu frecvent frecvent 

sanidină nu rar (în masa frecvent abundent (în nu 
fundamentală) (fcnocristale şi mezosta:ză) 

mezosta:ză) 

K-richtcrit nu rnr (în masa frecvent nu nu 
fundamentală) (fcnocristale şi 

mezostazâ) 
Ba-titanit foarte rar frecvent frecvent nu nu 
Zr-silicat foarte rar frecvent frecvent foarte rar nu 

Mn-ilmcnit rar frecvent foarte rar frecvent rar 
leucit 1111 frecvent frecvent nu nu 

pseudomorfoze (fenocristale) 

Clasificările lamprofirelor sunt nesatistăcătoare din punct de vedere genetic, deoarece 

includ roci cu geneză diferită. În consecinţă, este dificil de stabilit o definitie succintă pentru 

diverse grupuri de roci poligenetice. Mitchell ( 1995) a sugerat ca rocile care pot căpăta termenul 

de "lamprntir" să fie caracterizate de prezenta fenocristalelor de mică şi/sau amfibol, împreună 
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cu clinopiroxeni şi/sau melilit, într-o masă fundamentală care poate să cantină unul sau mai 

multe din următoarele minerale: plagioclaz, feldspat alcalin, feldspatoizi, carbonaţi, monticelit, 

melilit, mică, amfibol, piroxen, perovskit, oxizi de Fe - Ti şi sticlă. În grupul lamprofirelor intră 

diverse roci ca: minette, aillikite şi alnoite etc. Deşi aceste roci lamprofirice nu pot fi clasificate 

la fel de precis ca rocile faneritice comune, pe criteriul mineralogic, totuşi, pentru a le deosebi de 

lamproite, kimberlite şi orangeite, se pot aplica cu succes criteriile compoziţionale 

(mineralogice) redate în tabelul 1.3. 

1.8.2. Roci magmatice carbonatice 

Sunt considerate roci magmatice carbonatice sau carbonatite acelea care conţin mai mult 

de 50% carbonaţi. 

1.8.2.1. Clasificarea mineralogică 

Din punct de vedere mineralogic, se disting următoarele tipuri de carbonatite: 

• Carbonatite calcitice - în care principalul carbonat este 

calcitul. Dacă roca are o granulaţie mare, poate fi 

denumită sovit, iar dacă este mediu-granulară până la 

fin-granulară se numeşte alvikit. 

• Carbonatite dolomitice - în care principalul carbonat 

este dolomitul. Acestea mai pot fi denumite beforsitc. 

• Ferocarbonatite - în care carbonatul este bogat în fier 

• Carbonatite sadice - rocă alcătuită în special din 

carbonaţi de sodiu, de potasiu şi de calciu. Până în 

prezent, această rocă neobişnuită s-a găsit doar în 

vulcanul Oldoinyo Lengai, din Tanzania. 

Rocile magmatice silicatice cu un conţinut mai mic de 10% în carbonat pot fi desemnate 

prin tenneni ca "purtătoare de carbonat", ca de exemplu: ijolite purtătoare de calcit, peridotite 

purtătoare de dolomit etc. Rocile magmatice silicatice cu un conţinut de 10% - 50% minerale 

carbonatice pot fi numite roci siljcato-carbonatice, de exemplu: ijolite carbonatice etc. 
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1.8.2.2. Clasificarea chimică 

Dacă carbonaţii sunt prea fin granulari pentru a fi determinaţi sau dacă carbonaţii sunt 

soluţii solide complexe de Ca-Mg-Fe, atunci carbonatitele pot fi sistematizate cu ajutorul 

clasificării chimice din figura 1.20 

CaO 

Fig. 1.20. - Clasificarea chimică a carbonatitelor (după 
Woolley şi Kempe, 1989) 

1.8.J. Roci magmatice oxidice 

Rocile magmatice care conţin peste 30% oxizi metalici, dar sărace în silicaţi, sunt 

considerate oxidice. În aceste roci, oxizii metalici se asociază frecvent cu apatitul. De aceea, 

funcţie de mineralul dominant, rocile oxidice pot fi clasificate în tipuri mineralogice: 

magnetitice, ilmenitice, magnetito-apatitice etc. Şi aici pot fi separate numeroase varietăţi 

structurale, după forma şi dimensiunea cristalelor. 

1.8.4. Roci magmatice sulfurice 

Aici intră toate rocile magmatice alcătuite predominant din sulfuri, în special sulfurile de 

Fe, Ni, Cu. Pe criteriul mineralogic, ele ar putea fi clasificate în roci pirotinice, roci pentlanditice 

etc., functie de sulfura dominantă. În mod obişnuit, aceste sisteme minerale predominant 

sulfurice, sunt denumite "minereuri" sau "mineralizaţii de sulfuri". Totuşi, ori de câte ori astfel 

de sisteme apar ca agregate policristaline, cu omogenitate de ordinul II, ele trebuie considerate 

roci. Ca urmare, in cadrul fiecărui tip mineralogic de rocă sulfurică, se pot separa varietăti 

structurale microcristaline, macrocristaline, echigranulare, inechigranulare etc. 
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1.8.S. Roci magmatice cu compoziţie minerală complexă 

Sunt roci care contin ca minerale principale silicati, oxizi, carbonati, sulfuri etc. Mai 
reprezentative sunt rocile kimberlitice şi lamproitele. 

1.8.5.1. Kimberlite 

În anul 1985 Smith a prezentat o clasificare a kimberlitelor în două grupuri. Kimberlitele 

din grupul I corespund rocilor arheotipice din Africa de Sud, Kimberly, pentru care s-a folosit 

încă din 1914 (Wagner) termenul de "kimberlite bazaltice". Kimberlitele din grupul II corespund 

kimberlitelor micacee sau lamprofirice (Africa de Sud). 

Studii recente (Mitchell et. al., 1995) au demonstrat că există diferenţe din punct de 

vedere petrogenetic şi mineralogic între cele două grupuri kimberlitice. 

Grupul I este definit de rocile potasice ultrabazice bogate în volatile (predominant CO2). 

Aceste roci prezintă o structură inechigranulară, dată de prezenţa unor macrocristale (dimensiuni 

cuprinse între 0.5 - 10mm) sau a unor megacristale (1 - 20cm) prinse într-o matrice fin

granulară. Macrocristalele şi megacristalele sunt reprezentate prin cristale anhedrale de olivină, 

ilmenit magnezian, pirop, diopsid, flogopit, enstatit, cromit sărac în Ti, şi uneori diamant. 

Macrocristalele de olivină sunt caracteristice şi reprezintă componentul dominant în toate 

kimberlitele, exceptând cele fracţionate. Matricea fin granulară conţine o a doua generaţie de 

olivină primară, cu cristale fie euhedrale, fie anhedrale. Tot în matrice, alături de olivinli, mai 

apar unul sau mai multe din următoarele minerale primare: monticelit, flogopit, perovskit, spinel 

(ulvospinel magnezian - magneziocromit - ulvospinel - magnetit), apatit, carbonat şi serpentină 

Numeroase kimberlite conţin, ca minerale accesorii, sulfuri nichelifere şi rutil. 

Grupul II al kimberlitelor (numite şi orangejte) este definit de rocile peralcaline 

ultrapotasice bogate în volatile (dominant H2O), caracterizate structural prin macrocristale şi 

microfenocristale de flogopit, prinse într-o masă fundamentală micacee, a cărei compoziţie 

variază de la flogopit la "tetra feriflogopit". Cristalele de olivină apar uneori rotunjite, alteori 

euhedrale. Fazele minerale primare caracteristice, din masa fundamentală, includ diopsid (de 

obicei zonat), spineli (cu o compoziţie ce variază de la cromit magnezian la magnetit titanifer), 

perovskit bogat în Sr, apatit, monazit, rutil cu Nb şi ilmenit cu Mn. 

1.8.5.2. Lamproite 

Lamproitele au ridicat întotdeauna probleme în ceea ce priveşte clasificarea ş1 

nomenclatura lor. Descoperirea recentă a unei varietăti de lamproit cu diamant a tlcut posibilă 

creşterea interesului fată de aceste roci şi examinarea detaliată a lor. Din această revizuire a 

rezultat reîncadrarea la lamproite a unor roci privite, în prealabil, ca kimberlite Prezenta 
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leucitului, similaritatea unor lamproite olivinice cu kimberlitele şi prezenţa unor caracteristici 

lamprofirice, au condus la o localizare greşită în taxonomia petrologică. Problema a fost, în 

continuare, exarcerbată de unele caracteristici geochimice şi anume, prezenţa a numeroase 

minerale neobişnuite, cum ar fi titanaţii şi silicaţii de K-Ba, silicaţii de K-Zr. 

Mitchell şi Bergman ( 1991) definesc lamproitele în baza unor criterii mineralogice şi 

geochimice astfel: 

a. Lamproitele sunt caracterizate de prezenţa unor minerale sau asociaţii de 

minerale (în cantităţi variabile de 5 - 90%), cele mai semnificative fiind: 

• titanit (2 - l 0% TiO2), asociat cu fenocristale de flogopit sărac în aluminiu 

(5 - 12% A(iO3); 

• titanit ( 5 - l 0% TiO2), asociat cu tetraferiflogopit într-o masă 

fundamentală poikilitică; 

• titanit (3 - 5% TiO2), asociat cu richterit potasic ( 4 - 6% K2O); 

• olivină forsteritică; 

• diopsid sărac în aluminiu ( < l % AhO3) şi în sodiu ( < 1 % Na2O); 

• leucit nonstoichiometric, bogat în fier (l - 4%Fe2O3); 

• sanidină bogată în Fe (l - 5% Fe2O3). 

b. Pentru ca roca să fie numită lamproit, nu este necesar să apară toate fazele de 

la punctul (a). Oricare din mineralele de mai sus poate să fie dominant şi 

astfel, împreună cu două sau trei alte minerale majore prezente, pot determina 

denumirea petrografică. 

c. Fazele minerale nesilicatice care apar frecvent în lamproite sunt: apatit, 

perovskit, ilmenit, magneziocromit, magneziocromit cu Ti, magnetit 

magneziano-titanifer etc. 

d. În lamproite pot fi prezente şi alte minerale ca: plagioclaz primar, melilit, 

monticelit, kalsilit, nefelin, feldspat alcalin bogat în Na, sodalit, nosean, 

hai.iyn, melanit etc. 

e. Principalele caracteristici chimice ale lamproitelor sunt: 

• K2O / Na2O > 3 , ultrapotasic; 

• raportul molar K2O / AbOJ > 6.8; 

• raportul molar K2O + Na2O / AbOJ > l, peralcalin; 

• FcO < 10%; CaO < 10%; TiO2 = I - 7%; 

• peste 5000 ppm Ba; peste 500 ppm Zr; peste l OOO ppm Sr; peste 200 ppm 

La. 

Mitchell şi Bergman ( 1991) subdivizează lamproitele pe baza proporţiilor flogopitului, 

richtcritului, olivinei, diopsidului, sanidinci şi leucitului, ca de exemplu: 

□ lamproit diopsido-lcucito-tlogopitic; 

□ lamproit diopsido-sanidino-tlogopitic; 

□ lamproit diopsido-111adupitic, 
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□ lamproit diopsido-leucitic; 

□ lamproit leucito-richteritic; 

□ lamproit diopsido-leucito-richterito-madupitic; 

□ lamproit leucito-flogopitic; 

□ lamproit hialo-olivinio-diopsido-flogopitic; 

□ lamproit olivino-diopsidic-richteritic-madupitic; 

□ lamproil hialo-enstatito-flogopitic; 

o lamproit enstatito-sanidino-flogopitic. 

De notat că termenul "madupitic" arată că rocile conţin o masă fundamentală de flogopit 

poikilitic, contrar lamproitelor comune, în care flogopitul apare ca simple fenocristale. 
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.!. I. Compoziţia magmelor 

=.2. MAGME 

2„1. COMPOZIJIA MAGMELOR 

2.1. 1. Corn poziţia magmelor sili ca tice 

2.1.1.1. Compoziţia chimică globală 

51 

Magmele silicatice sunt cele mai răspândite în natură şi cel mai bine studiate, în raport cu 

magmele carbonatice sau cu cele sulfurice Compoziţia lor chimică globală se apropie de 

compoziţia unui amestec de silicafi ~1 este redată cel mai adesea sub formă de oxizi: Si02 , Ti02 , 

Al 20J , MgO . Ft:O, Fe20J , CaO . Na20 , K20 , H20 etc. Proporţia oxizilor variază de la caz la 

caz, ceea ce justifică tendinţa cercetătorilor de a grupa diversele magme în "tipuri" chimice. În 

decursul timpului au fost propuse numeroase scheme de clasificare a magmelor pe criteriul 

chimismului global, dar cele mai utilizate sunt acelea care iau în consideraţie proporţiile oxizilor 

Si02 , Ah01 şi suma (Na20 + K20). 

Mult timp s-a considerat cf1 oxidul Si02 exprimă componenta acidă a magmei, pe când 

ceilalţi oxizi, componenta bazică De aceea, una dintre cele mai uzuale clasificări se bazează pe 

proporţia silicei, pentru a separa tipuri c.k magme acide, neutre şi bazice. Valorile proporţiilor de 

greutate ale Si02, care delimitează .,ceste tipuri, sunt convenţionale. De pildă, se consideră ca 

fiind acide magmele cu peste 63% Si02 şi bazice cele cu conţinut de Si02 sub 52%. Având în 

vedere că magmele silicatice au un co11tinut de silice care poate oscila între 37% şi 77%, în 

cadrul tipurilor chimice acide şi bazice se pot separa subtipuri ca: "acid" şi "ultraacid" sau 

"bazic" şi "ultrabazic". 

Proporţia relativă a oxidului AhOJ conduce la separarea altor tipuri chimice. În acest caz 

t:sle important raportul: AhCh /(CaO + Na20 -~ K20). La cele mai multe magme, raportul este 

subunitar şi acestea sunt considerate magme normale. În schimb, cele cu raport supraunitar sunt 

considerate magme aluminoase. 

În mod similar, proporţia relativă a oxizilor alcalini este luată în considerare pentru a 

separa magmele alcaline (oxizii alcalini depăşesc Al20 3) de cele normale. 

Compoziţia chimică globală a magmelor, pe care o folosim în sistematică, nu rezultă din 

anali,,, direct'.'l a magmelor, ci din analiza produselor de consolidare a magmelor - rocile 

,nagmatice. Dt.: aceea, la foarte multi autori, denumirile chimice ale magmelor sunt înlocuite cu 

cknumiri petrografice, ca de exemplu magme bazaltice (în loc de magme bazice), magme 

I 
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andezitice (in loc de magme neutre), magme riolitice (în loc de magme acide) etc. La fel. 

varietăţile magmelor sunt înlocuite cu denumiri ale varietăţilor petrografice: magme tholeiticc 

(magmele bazice cu bazicitate mai scăzută), magme shoshonitice (magme bazice alcaline relativ 

bogate în potasiu) etc. 

2.1.1.2. Compoziţia chimică şi structura lichidului magmatic silicatic 

Fluiditatea magmei este dată, în primul rând, de faza magmatică lichidă. Aşa cum am 

precizat mai sus, doar magmele cu omogenitate de prim ordin sunt formate exclusiv din fază 

lichidă şi numai în acest caz special există o identitate între compoziţia globală a magmei şi 

compoziţia lichidului magmatic. În majoritatea covârşitoare a cazurilor, magmele conţin atât faze 

cristaline, cât şi faze "gazoase", care se deosebesc compoziţional de lichidul magmatic. De 

aceea, compoziţia lichidului magmatic, dar mai ales structura acestuia la nivel atomic, merită o 

examinare separată. 

Într-un lichid magmatic pot exista dm.a categorii de componenţi chimici: nonvolatili 

(nevolatili) şi volatili. 

2.1.1.2. 1. Componen{ii nevolatili 

Componenţii nevolatili sunt consideraţi acei componenţi care intră în alcătuirea silicaţilor 

anhidrii (feldspaţi, olivine, piroxeni etc.). În forma cea mai simplă, ei pot fi exprimaţi sub formă 
• • ă 0 2• s•4+ A13+ F )+ F 2+ c 2+ M 2+ N + K+ AI 1· • .. 1 h. • ionic , 1 , , e , e , a , g , a , etc. n rea 1tate, spec1aţ11 e c 1m1ce sunt 

altele, deoarece, în lichidul magmatic, ionii de oxigen manifestă o puternică tendinţă de aranjare 

(coordinare) în jurul cationilor, formând speciaţii ionice (= complexe ionice). Din acest punct de 

vedere, cationii din lichidul magmatic au fost împărţiţi în doua categorii (Bottinga şi Weill, 

1972): 

a) cationi formatori de reţea, 

b) cationi modificatori de reţea. 

Cationii formatori de reţea coordinează tetraedric ionii de oxigen. În această categorie 

intră Si4 ... , Al3
+ şi Fe3

+ şi ei formează anioni cu configuraţie tetraedrică: [SiO4]4°, (AlO4]'" şi 

[FeO4]5" . Toţi aceşti cationi tetraedrici, dar mai ales cationii [SiO4]4-, se pot polimeriza, unindu

se prin colţuri, punându-şi în comun un atom de oxigen. Atomii comuni de oxigen, adică atomii 

care asigură legătura între tetraedrii vicinali, au fost numiţi oxigeni "puntaţi" (de la punte de 

legătură) şi vor fi notaţi prin simbolul Op. 

Cationii modificatori de reţea sunt toţi ceilalţi cationi bivalenţi şi monovalenţi. În jurul 

acestor cationi, ionii de oxigen se coordinează în aşa fel, încât alcătuiesc o organizare poliedrică 
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diferit ă de cea tetraedrică . Cel mai frecvent apare coordinarea octaedrică (reali zată pnn 

dispunerea în jurul cationului a şase atomi de oxigen în colţurile unui octaedru). Atomii de 

oxigen astfel coordinaţi , pot să aparţină, în acelaşi timp, şi unui tetraedru vecin (fig.2.1.). 

• Oxigen pw1tat 
ft Oxigen nepwllat 

• Cationi fonnatori de re\ea 
iffl! Cationi transfon11ato1i de re\ea 

Fig. 1.1. - Coordinarea tetraedncă si octaedrică a oxigenului de către cationii 
fonnatori de reţea şi cei transformatori de re\ea, după B.O 1 seu (I 'J'J I). 

Atomii de oxigen care participă la coordinarea octaedrică , indi ferent de fapti:i ă aparţ in 

sau nu unu, tetraedru vicinal sunt numi ţi oxigeni " nepuntaţi" (ONP) . Gradul de ,1l•mc110.Mt 

depinde de proporţia oxigenilor puntaţi , fiind dat de raportul: 

K = ONl' 
Op 

Prin polimerizarea tetraedrilor se formează anioni mai comp lt:q 1 ( complecş i arn o111 c1 

politetraedrici), fiind cu atât mai mari cu cât raportul K este mai mic. Valoarea lui K, pentrn cele 

mai multe lichide magmatice, oscilează între O şi I, dar poate avea şi valori mai mari Esk 

evident că, pe măsură ce creşte proporţia cationilor transformatori de reţea, scade şi gradul de 

pol imerizare, şi invers. Cu alte cuvinte, raportul K descreşte cu acid itatea lichidului mdg matic (> 

t o pitură de cuaq are K = O, pe când o topitură de o livină are K >> 1. A e ved• ::i, de <1:iell!enea, că 

propoqia de Al3
' , precum şi raportul Fe3+ / I.Fe, infl u e nt ează gradul de polimerizar, Rapo11ul 

Fe3
' / l: re (care dă gradul de oxidare al fierulu i), depinde de presiunea paqial ă a ox1 ~~enului în 

magmă Prezenţa ionilor de H+ poate, de asemenea împ ied ica polimerizarea, neut ra li zand 

w ltmilc tetraedrilor ca urmare a înlocuirii ionului de oxigen cu grupul (OH )' in cazul extrem, î1, 

Incul tet raedrului (Si04]4', se formează Si(Ol-1)4 , grupa re neutră , ca re nu ma i perm i1..: 

JH lli 11H:rizarea 
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În sfârşit, trebuie remarcat că relaţia dintre gradul de polimerizare şi chimismul lichidului 

silicatic este valabilă doar în condiţii izoterme. La chimism constant, gradul de polimerizare este 

sensibil influenţat de temperatură. În apropierea temperaturii de topire a silicatului, strnctura 

lichidului este foarte apropiată de structura silicatului cristalin. De pildă, lichidul unui tectosilicat 

are încă o structură similară cu cea a tectosilicatului solid, cu K = O. Pe măsură, însă, ce cre~te 

temperntura şi ne apropiem de temperatura de vaporizare, gradul de polimerizare scade treptat, 

datorită agitaţiei termice. În final toate legăturile dintre ioni tind să fie distruse (K ➔ + oo ). 

2.1.1.2.2. Componenţii volatili 

De multe ori lichidul magmatic conţine, în stare dizolvată, o seamă de componenJi 

volatili. Aceştia sunt substanţe care, în stare pură, la temperatura magmei, ar trebui să se 

comporte ca nişte gaze (foarte rarefiate la presiuni mici). Principalele substanţe volatile apar sub 

forma a diverse speciaţii, aparţinând sistemului O - H - C - S - CI . Speciaţiile posibile sunt 

numeroase, dintre care enumerăm: 

• Speciaţii neutre chimic: 02, H2, Ch , H20, C02 , CO , H2S , CH-1 , 

HCI , SO , S02 etc. 

• Speciaţii ionice: 0 2• , H+ , (OH)" , (S04)2" , CI" etc. 

Numeroase reacţii leagă speciaţiile între ele, cum ar fi: 

2H2 + 02 = 2H20 

H20 = (OH)" + H+ 

H2 + C02 = CO + H20 

CO+½ 02 = C02 

4H2 + C02 = CI-Li + 2lh0 

C02 + CI-Li = 2C + 2H20 

S + 02 = S02 

2S02 + 4H2 = S2 + 4H20 

S2 + 2H2 = 2H2S 

Pentru fiecare reacţie de acest gen există anumite condiJii de echilibru care, teoretic, pot 

fi calculate. Numai în condiJiile de echilibru coexistă toate speciatiile din partea stângă a 

reactiilor cu cele din partea dreaptă. Cum condiţiile de echilibru diferă de la o reacţie la alta, 

rezultă că într-un lichid magmatic nu pot coexista toate speciatiile posibile ale unui sistem 

chimic dat. [Deşi limitat, numărul speciaţiilor volatile în unele lichide magmatice poate fi, totuşi, 

destul de mare. Astfel, în lavele vulcanului Kilauea au fost depistate numeroase speciaţii: H20, 

C02, S02, CO, H2, S2, 02, H2S, CI-Li, Cb, S03 etc. (Nordlie, I 971)]. Diversitatea speciatii lor, în 

acest caz, este datorată, în bună parte, variaţiei rapide a factorilor de echilibru, principalii factori 
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fiind: temperatura (T), presiunea totală pe fluidul magmatic (Pnuid) şi activităţile speciatiilor (a). 

Într-o solutie fluidă, activitatea unei specii chimice este controlată de concentraţia Xi a acesteia: 

a~ = X; y; , 

unde Yi este coeficientul de activitate al speciatiei. În eventualitatea că substantele volatile sunt 

individualizate ca faze gazoase, atunci, în locul activităţii, poate fi utilizată fugacitatea speciatiei 

gazoase ([j), iar în locul concentraţiei poate fi utilizată presiunea parţială a acesteia: 

f; = Yi p; , 

unde p; este presiunea parţială a speciei volatile. 

La volatilele foarte diluate, Yi = I şi se poate spune, în acest caz, că echilibrul este 

controlat de concentratia speciaţiei. Însă, la cazul general (unde y1 :ţ:. l) echilibrul este controlat 

de activitatea (a;), respectiv fugacitatea (f;) speciei volatile. Aşadar, pentru o reacţie oarecare, 

ajunsă la echilibru, ca de exemplu: 

2H2 + 02 = 2H2O . 

constanta de echilibru a reacţiei poate fi scrisă, fie: 

fie: 

K= 
2 

au,o 

Constanta de echilibru (K) şi energia liberă a reacţiei (~G0) sunt legate prin relatia: 

~GO 
lnK= -

RT' 

unde R este constanta universală a gazelor, iar T este temperatura absolută. 

Deoarece ~G0 este controlată de temperatură şi presiune, rezultă clar că activităţile 

(respectiv concentraţiile) de echilibru, ca şi fugacităţile (respectiv presiunile parţiale) de 

echilibru sunt dependente de presiune şi temperatură. Cu alte cuvinte, speciaţia unei anumite 

substanţe volatile dizolvată în lichidul magmatic este dependentă, printre altele, şi de condiţia 

fizică a lichidului magmatic. De exemplu, cea mai răspândită substanţă volatilă în magme, şi 

anume, apa, la presiuni relativ mici, apare în ljchidul magmatic preferenţial sub formă de 

speciaţii (OH)" şi H+ , pe când la presiuni mari, apare preferenţial sub forma speciaţiei neutre 

H2O (molecule nedisociate). Speciaţiile sulfului, în prezenţa H2O, sunt clar dependente de 

temperatură: la temperaturi înalte predomină SO2, iar la temperaturi joase H2S. Factorii fizici 

pot, de asemenea, regla proporţiile dintre speciatiile neutre. De pildă, raportul HF / HCI scade cu 

temperatura. 
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Prezenţa substanţelor volatile influenţează mult proprietăţile lichidului magmatic. Deja 

am arătat mai sus că prezenţa apei influenţează gradul de polimerizare al tetraedrilor [SiO4)4-

Tot astfel, fugacitatea oxigenului reglează proporţia de Fel+ şi, implicit, proporţia de [FeO4]'" 

Influenţa substanţelor volatile asupra vâscozităţii, temperaturii de cristalizare şi altor proprietăti 

ale lichidului magmatic vor fi comentate în paragrafele următoare. 

2.1.2. Compozitia magmelor nesilicatice 

Toate magmele naturale cu un conţinut de SiO2 sub 30% sunt considerate magme 

nesilicatice. Până în prezent, se acceptă existenţa a trei tipuri de magme nesilicatice. 

A. Magme carbonatice. Sunt acele magme în care proporţia molară de CO2 depăşeşte 

proporţia de SiO2. Compoziţia chimică globală a acestor magme, ca şi speciaţiile chimice, nu 

sunt prea bine cunoscute, deoarece lichidele carbonatice sunt stabile doar la presiuni mari. Luând 

ca reper carbonatitele, roci presupuse a fi produsul de consolidare al acestor magme, se poate 

afirma că, în linii mari, compoziţia chimică globală a magmelor carbonatice se apropie de 

compoziţia unui amestec de calcit + magnezit + nefelin + biotit. Exprimată sub formă de oxizi, 

relativ în ordinea abundenţei, o magmă carbonatică se reduce, în esenţă, la următoarea 

compoziţie: CO2, CaO, MgO, Na2O, SiO2, FeO, H2O, K2O. La presiuni mici, carbonatii nu se pot 

topi, prin încălzire, deoarece ei se descompun în oxizi înainte de a se ajunge la punctul de topire 

La presiuni înalte, calcitul trece în aragonit, iar acesta din urmă, se poate topi congruent. Aceeaşi 

topire congruentă o au şi carbonaţii de Mg şi Na. 

Carbonatul Na2CO3, în prezenţa apei, se topeşte congruent, la circa 850°C, chiar şi î11 

condiţiile unei presiuni de l kbar (Koster şi Wyllie, 1996). Lichidele cu cornpozitia CaC<.h, 

MgCO3 şi Na2CO3 sunt miscibile la presiuni înalte, formând un lichid carbonatic policomponent 

şi de aceea se poate presupune că, la presiuni înalte, raportul CO2 : (MgO + CaO + Na2O) ar 

putea fi stoikiometric. La presiuni relativ joase, datorită instabilităţii carbonatice, în conditiile 

termice ale magmelor, componenta CO2 se separă ca fază independentă, urmând o evolu~ie 

proprie. 

B. Mai:me su/li1rice. Magmele sulfurice, deşi sunt cunoscute înaintea celor carbonatice, 

sunt mult mai puţin studiate sub aspectul proporţiilor compoziţionale Se ştie că sulfurile de fier 

şi nichel în condiţiile de stabilitate ale magmelor bazice. la mare presiune, se găsesc în stare de 

topitură. Într-o condiţie puternic reducătoare, de pildă într-o atmosferă de H1S, diverse alte 

sulfuri (în special cele de plumb şi bismut) se pot topi (congruent chiar şi la temperaturi de 400 -

500"C. De aceea, teoretic, topiturile naturale cu compoziţie sulfurică ar putea fi mult mai 

răspândite decât se crede. Pentru acele magme sulfurice despre care se crede că sunt într-adevăr 

naturale, ca de pildă cele care au însotit erupţia vulcanului Kilauea din l%J. (Skinner şi Peck, 

1969) dau următoarea compozit ic Fe = 61 %; Cu = 4%; S = 3 I ~ o, O ~ 4%, ceea cc ar 

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



: ,\ tagme - :. : l'roprietl/_li/e _fizice ale ma5-:melor 57 

corespunde unui amestec de pirotină, calcopirită şi magnetit. În alte situaţii, magmele sulfurice, 

legate natural de magmele silicatice, conţin proporţii ridicate de Fe, Ni şi Cu. 

C. Magme oxidice. Speciticul acestor magme este chimismul global, care se apropie 

foarte mult de compozitia magnetitului sau a unui amestec de magnetit + hematit ± apatit. 

Pentru aşa numitele magme "jacupirangitice", Bergstol ( 1972) a propus următoarea compoziţie: 

magnetit = 37%, apatit '""' 24%, piroxeni = 25%. În eventualitatea că şi acestea din urmă pot fi 

într-adevăr considerate magme oxidice, compoziţia globală a magmelor oxidice ar putea fi redată 

prin intermediul următorilor oxizi fundamentali: FeO, Fe203, CaO, P20s, Si02, MgO, Ti02, 

Cr20 3. Totuşi, speciaţiile reale ale componenţilor chimici, în magmele oxidice, nu sunt încă 

cunoscute. 

2.2. PROPRIETĂJILE FIZICE ALE MAGMELOR 

2.2.1. Temperatura magmelor 

2.2.1.1. Limitele de variaţie a temperaturii 

Din observaţiile efectuate asupra magmelor ieşite la suprafata Pământului, prin erupţii 

vulcanice, dar mai ales din numeroasele experienţe referitoare la topiturile sintetice cu 

compoziţii similare magmelor naturale, s-a ajuns la concluzia că temperaturile magmelor pot 

varia în limitele a câtorva sute de grade, funcţie de presiune şi compoziţia chimică globală. La 

presiune dată şi chimism dat, temperatura minimă la care lichidul magmatic poate să 

supravieţuiască în echilibru cu fazele cristaline este denumită temperatură "solidus" (Ts). La 

temperaturi T > T s este stabil sistemul magmatic, iar la temperaturi T < T s este stabil sistemul 

petrografic magmatogen, cele două sisteme având chimism global identic. 

Aşa cum deja s-a precizat anterior, în sistemul magmatic pot coexista la echilibru maxim 

trei categorii de faze: 

♦ Faza lichidă, L, cu volumul VL şi entropia SL. 

♦ Faza fluidă volatilă, F, cu volumul VF şi entropia SF (care, la presiuni mici, este o fază 

gazoasă). 

♦ Fazde cristaline solide, Si, aparţinând diferitelor specii minerale, cu volumele v., ş1 

entropiile s., . 
Volull'ul total al sistemului magmatic va fi: 

v M = v L + v F + L v.; 
iar entropia totală a aceluiaşi sistem va fi: 

SM = SL + SF + L s., 
Pe de altă parte, sistemul petrografic este format cel mult din două categorii de faze: 
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• Fazele minerale solide, Si, care alcătuiesc roca magmatică propriu-zisă, cu 

volumele V. şi entropiile s. ; 
' ' 

• Faza volatilă, F, cu volumul VF şi entropia SF, aceasta localizându-se fie intre 

cristalele rocii magmatice, fie ca incluziuni fluide în cristale, fie în golurile 

supragranulare din roca magmatică. 

Volumul global al sistemului petrografic este: 

Vp =LV,,+ VF ' 

iar entropia globală este: 

sp = Ls,, +sF 

Pentru orice sistem magmatic dat, definit printr-un anumit chimism global, temperatura 

solidus, T s, se schimbă cu presiunea, conform ecuaţiei Clapeyron: 

dTs=VM-VP=~ ><o. 

dP SM -Sp L\S 

Dacă diferenţele L\ V şi L\S au acelaşi semn, temperatura T s creşte cu presiunea, iar dacă 

cele două diferenţe au semne contrare, temperatura T s scade cu presiunea. 

Entropia SM este întotdeauna mai mare decât entropia Sp datorită prezenţei lichidului 

magmatic, cu grad de dezordine mai avansat decât fazele cristaline izochimice. Deci diferenţa L\S 

= SM - Sp nu poate fi decât pozitivă. În schimb diferenţa .1V = VM - Vp poate fi uneori pozitivă, 

alteori negativă sau chiar nulă. Dacă L\ V = O, atunci temperatura solidus nu este influenfată de 

presiune. 

Pentru sistemele magmatice silicatice, diferenta VM - Vp este sigur pozitivă, dacă în 

sistemul magmatic lipsesc substantele volatile, în special apa. În aceste sisteme "uscate", datnrită 

densitătii mai mici a lichidului magmatic, se asigură inegalitatea: 

Vp < VL + LV,, --------·--···-------•-····-· 
3ţ (kbar] 

Ca urmare, în sistemele 

magmatice "uscate" (lipsite de 

volatile), temperatura solidus creşte cu 

presiunea, creşterea liniară, pentru cea 

mai mare parte din magmele silicatice, 

fiind de ordinul a 2-1 O grade/kbar, 

functie de chimismul magmei. 

La aceeaşi presiune, 

temperatura solidus a magmelor 

"uscate" este dependentă de chimism, 

adică: pe măsură ce creşte aciditatea 

magmei, scade temperatura Ts, astfel 

că, la magmele acide, ll'mpcraturile 
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solidus sunt cu aproximativ 200°C mai mici decât la magmele bazice (fig. 2.2.). 

Spre deosebire de magmele 

"uscate", magmele "umede", adică 

acelea care contin substanţe volatile, 

au un volum total (VM) mai mic 

decât volumul (Vr) al sistemului 

petrografic. Cauza rezidă în faptul că 

substantele volatile se pot dizolva în 

lichidul magmatic, micşorându-şi 

astfel enorm volumele molare. De 

pildă, un mol de apă gazoasă, la 

presiunea de l atm, are un volum 

Vtt O = RT ::::l00Tcm3 (unde T = 
1 

temperatura în grade K a magmei), 

fiind, deci, de ordinul a l 05 cm3
. În 

schimb, prin dizolvarea sa integrală 

în magmă, îşi reduce volumul molar 

sub 30cm3
. Spre deosebire de 

lichidul magmatic, cele mai multe 

minerale magmatice, care constituie 

esenţa sistemului petrografic, 

practic, nu pot solubiliza fazele 

volatile. De aceea, la aceeaşi 
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Fii:. 2.3. - Variatia T, cu presiunea a două tipuri de magme 
umede (saturate în apă): (l) Magmă acidă; (2) Magmă bazică. 

cantitate de substanţe volatile, se asigură inegalitatea: 

v; >> v: , 
unde v; = volumul substanţelor volatile în sistemul petrografic, iar v: = volumul aceloraşi 

substanţe în sistemul magmatic. Ca urmare a acestui contrast de volum, impus de volatile, 

bilantul global de volum, VM - Vr, este negativ. Consecinţa imediată este că, la magmele 

saturate în substanţe volatile, temperatura solidus scade cu presiunea, scăderea fiind cu atât mai 

mare cu cât volumele molare ale substanţelor volatile (nedizolvate) vor fi mai mari, ceea ce se 

asigură la presiuni mici. De aceea, la presiuni mici, sub l kbar, scăderea temperaturii (T,) cu 

presiunea este extraordinar de puternică, depăşind l 00 grade/kbar. Dar, pe măsura creşterii 

presiunii, volumele gazelor se comprimă foarte rapid şi de aceea variaţia dT,/dP se atenuează 

gradat, până se anulează. Anularea se obţine la acea presiune la care volumul "gazului" 

comprimat, în stare liberă, este practic egal cu volumul gazului în stare dizolvată (în lichidul 

magmatic) La presiuni mai înalte, ca urmare a comprimării foarte mari a fluidului volatil, 

difc11:n1a \'~1 V1, tinde să capete valori pozitive. astfel că T, tinde să crească cu presiunea. 
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Această variatic a temperaturii solidus cu presiunea a fost verificată experimental pe mai multt.: 

tipuri de magme umede, două dintre acestea fiind prezentate în figura 2.3. 

Aşa cum rezultă din aceste date experimentale, atât magmele acide, cât şi cele bazice, pot 

atinge temperaturi destul de scăzute, de circa 640 - 660°C, dar numai la presiuni care depăşesc 

IO kbar (ceea ce ar corespunde unor adâncimi de cel putin 25 - 30 km). 

Temperatura maximă la care lichidul magmatic poate coexista în echilibru cu fazele 

minerale cristaline este numită "temperatura liquidus" (T L). Această temperatură este cu circa 

I 00 - 250°C mai mare decât temperatura solidus. Variaţia dT L / dP este asemănătoare cu variat ia 

temperaturii solidus, fiind crescătoare la magmele uscate şi descrescătoare la magmele umede 

Magmele care au temperaturi mai mari decât TL, numite şi "magme supraliquidus", sunt 

lipsite de faze cristaline, pe când magmele "subliquidus" contin faze cristaline în echilibru cu 

lichidul magmatic. Temperaturile maxime înregistrate pe diverse magme naturale, din diforite 

zone cu vulcanism activ, sunt de circa 1200°C, fiind sub temperaturile T L ale acestor magme. 

Este, deci, foarte probabil că cele mai multe magme nu au atins, în decursul evolutiei lor, 

temperaturi supraliquidus. 

2.2.1.2. Gradienţii termici În corpurile magmatice 

În câmpul gravitaţional al planetei, orice corp magmatic natural are o extindere 

tridimensională. Este, deci, de aşteptat ca cel puţin într-o anumită etapă a evolutiei sistemului 

magmatic, temperatura să varieze de la un punct la altul în spatiul sistemului Dacă cele trei axe 

de referintă ale spaţiului sunt x, y şi z şi orientăm axa z paralel cu vectorul acceleratiei 

gravitaţionale (verticala locului), atunci planul xy defineşte planul orizontal din corpul magmatic 

(sau aşa numita suprafaţă echipotenţială), iar extinderea pe directia z dă adâncimea (respect iv 

înăltimea) coloanei magmatice. Variaţia temperaturii pe cele trei direcţii poate fi scrisă sub 

formă de derivate partiale: 

Primele două derivate partiale exprimă gradienţii termici orizontali (mărimea variatiei 

temperaturii în planul orizontal), iar cea de a treia derivată exprimă gradientul termic vertical 

Una din problemele importante ale petrologiei este să explice dacă într-o cameră magmatică 

există sau nu astfel de gradienţi termici, pentru că prezenţa lor poate deveni cauza a mai multor 

procese magmatice. În paragraful de fată nu ne propunem să examinăm consecintele prezentei 

gradienţilor termici, acest aspect fiind examinat în capitolul care abordează procesele magmatice 

Ceea ce ne propunem aici este doar să subliniem că în câmpul gravitaţional terestru gradientii 
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termici verticali sunt inevitabili, pe când gradientii orizontali sunt provocati de cauze mai mult 

sau mai putin conjuncturale şi deci, cel putin teoretic, nu sunt inevitabili. 

Starea cea mai simplă posibilă a unui corp magmatic omogen compoziţional este aceea 

de echilibru hidrostatic. Echilibrul hidrostatic cere ca atât densitatea, cât şi presiunea să fie 

constante pe oricare din suprafeţele orizontale (echipotenţiale) din interiorul corpului magmatic. 

Ştiindu-se că, în magma omogenă compoziţional, densitatea este controlată de P şi T, rezultă că 

în echilibrul hidrostatic suprafaţa orizontală este nu numai izobară, dar şi izotermă. Cu alte 

cuvinte, în corpurile magmatice aflate în echilibru hidrostatic nu există gradienţi termici 

orizontali, adică: 

( :) = o şi [of) = o 
z,y ay x.z 

În schimb, există obligatoriu o variatie pe verticală a temperaturii, determinată de variaţia 

pe verticală a presiunii hidrostatice. Corelaţia dintre temperatură şi preşiune în sistemele izolate 

termic (sisteme adiabatice sau izoentropice) este dată de ecuaţia: 

unde p = densitatea sistemului omogen, a = coeficientul de dilatare termică, iar Cr = căldura 
specifică izobară a sistemului. 

În condiţiile echilibrului hidrostatic, variatia presiunii este determinată doar de variatia 

adâncimii, şi anume: 

âP = pgilz . 

de unde rezultă: 

Variatia pe verticală a temperaturii, determinată exclusiv de vanapa pres1un11, este 

numită gradient termic adiabatic. Înlocuindu-se valorile a şi Cp specifice magmelor, se ajunge la 

concluzia că, în corpurile magmatice, gradienţii adiabatici sunt de ordinul a sutimilor de grad / 

km, fiind· deci incomparabil mai mici decât gradienţii geotermici staţionari cunoscuţi în litosferă 

(care sunt de ordinul zecilor de grad / km). Având valori atât de mici, gradienţii termici 

adiabatici din camerele magmatice sunt, practic, ignoraţi. Mai mult decât atât, fiind consecinţa 

directă a stării de echilibru în câmpul gravitational, gradienţii adiabatici nu pot să iniţieze un 

proces 

Orice alt gradient termic vertical, deosebit de cel adiabatic, devine cauză a perturbării 

echilibrului hidrostatic. Aproape totdeauna când apar astfel de gradienti verticali, apar corelat şi 

gradienţi termici orizontali. Cauzele posibile ale acestui dezechilibru termic sunt numeroase, însă 

doar cca mai frecventă va fi comentată în cele cc urmează 
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Formarea gradie11tilor termici prin rcic.:ire 11e1111i/ormă 

Un corp magmatic se poate răci numai dacă temperatura sa este mai mare ded 

temperatura mediului înconjurător. Contrastul termic este, în general, corelat cu adâncimea I; 

care se află corpul magmatic faţă de suprafaţa litosferică. Cu excepţia suprafeţei terestre, undi 

z, ········•················ .. 

To:mp.:rulura 

1z. Tz, 00 h1 

Fig. 2.4. - Contrastul tennic din1rc rnagm,-'1 şi mediu funqic de adâncime. 
C) condi\ia magmei 
• condi\ia mediului 

Tz = tempcnllura de gradient 
T M = temperatura magmei 

temperatura mediului este impusă de climă (fiind, oricum, sub 100°C), temperatura mediul11i, îr 

adâncime, este dată de gradientul geotermic vertical al locului, crescând, deci, cu adâncimea. Dt 

aceea se poate spune, fără a greşi, că, la scara litosferei terestre, contrastu! termic dintre magmi 

şi mediu scade cu adâncimea (fig. 2.4.). 

Cazul limită, când magma şi mediul au aceeaşi temperatură, corespunde chia1 

adâncimilor de formare a magmei. Corpurile aflate în celelalte situaţii sunt alohtone (dcplasalt 

de la adâncimea de formare) şi numai acestea sunt efectiv supuse răcirii, în timp, ca Lirm,m~ , 

transferului de căldură spre mediul mai rece. Transferul se face prin conducţie, caz universal, dai 

şi prin alte mecanisme, în caz particular. Rămânând doar la transfcrnl prin conducţie şi acccptarn 

cazul cel mai simplu că magma şi mediul au o difuzivitate termică egală, rezultă că la suprnfa\, 

de separaţie dintre magmă şi mediu, în primul moment al răcirii, se va realiza o tempcratur~ 

medie: 

T = TM +Tz 
C 2 

unde T c = temperatura la suprafaţa de contact (Carslaw şi Jager, l 959). Deci, chiar dacă ini1ial 

temperatura în corpul magmatic ar fi fost omogenă, ca urmare a răcirii, lângă suprafaţa dt: 

contact apar temperaturi mai mici decât în centru. Admiţând, pentru simplificare, că sistemul 

magmatic este un corp magmatic cilindric, cu axul vertical, izotermele generate prin răcire vo, 

apare în sectiunile orizontale ca nişte cercuri concentrice Temperatura maxi mă va fi în centru şi, 
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în primul moment al răcirii, este chiar temperatura iniţială a magmei omogene. La distanţa R/2 

faţă de centru (unde R = raza cercului) va trece izoterma (T c + T M)/2 ş.a.m.d. Cu alte cuvinte, se 

poate calcula destul de precis valoarea oricărei izoterme, dacă ne sunt date valorile T M şi T z , 

precum şi distanţa faţă de centrul corpului magmatic, în planul orizontal, cu condiţia ca 

transferul de căldură în magma omogenă să se efectueze doar prin conductanţă. Gradientul 

termic orizontal în lungl'I razei R, se poate, deci, calcula astfel: 

TM-(TM;Tz) 
=-----'-----

R 

sau 

Cu alte cuvinte, gradienţii termici orizontali, iniţiaţi de răcire, sunt cu atât mai puternici, 

cu cât contrastul dintre corp şi mediu este mai mare şi cu cât raza corpului (în secţiune 

Temperatura 

' ' ' ' ' ' ' ' ' ' ' ' 

Fig. 2.5. - Schematizarea gradienµlor tennici verticali. 
lg.g. = gradient geotennic; g.a. = gradient adiabatic în 
corpul magmatic înainte de răcire; g.v. = gradient 
geotennic vertical ca unnare a răcirii, la distanţa (R - n) 
faţă de centru (O < n :s: R); z2 • z1 coordonatele verticale 
ale coloanei magmatice. I 

orizontală) este mai mică. 

O consecinţă imediată a acestei 

relaţii este următoarea: dacă corpul 

magmatic are o extindere verticală, 

între coordonatele z1 şi z2 (fig. 2.5.), 

atunci în coloana cilindrică apar, ca 

urmare a răcirii, 

termici verticali, 

adiabatici. 

inclusiv gradienţi 

deosebiţi de cei 

În concluzie, trebuie să reţinem 

că, înaintea răcirii integrale, în 

interiorul oricărui corp magmatic 

există gradienţi termici atât orizontali, 

cât ş1 verticali. Aceşti gradienţi 

creează dezechilibre atât mecanice, cât 

şi chimice, iniţiindu-se procese care tind să restabilească echilibrul termic iniţial Pe măsură ce 

răcirea se accentuează, temperatura din centrul corpului scade, iar cea a mediului tinde să 

crească. În final, gradienţii termici se atenuează până la dispariţie. De aceea. gradienţii termici 

astfel generaţi sunt efemeri, spre deosebire de cei adiabatici, care sunt pereni 
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2.2.2. Presiunea m:t1!11tdor 

Ciind abordăm p1 csiunca cai 1.' se 

exercită într-o magmă (s,_1u de ci'lnc o 

magmă), este necesar să se facă distinqic 

între: (a) magmele lipsite de faze volatile 

şi (b) magmele cu faze volatile În 

magmele lără faze volatile, presiunea este 

controlată exclusiv de adâncimea (h) şi de 

densitatea medie ( p ) a coloanei venicale 

în punctul considerat: 

p = pgh 

Rezultă de aici că, la o densitate 

p :=2.5 g/cm3
, presiunea creşte cu O 25 

barim ( I bar = I05Pa = I atm) La corpurile 

magmatice abisale există un "acoperiş" de 

roci solide şi, în acest caz, presiunea intr

un anumit punct din interiorul corpului 

magmatic se calculează ţinându-se cont de 

eterogenitatea coloanei acoperitoare: 
Fii:. 2.6. - D1s1ntm1ia prcs1u11ilor pc pcn\11 1111c1 ca111,·1c 
111ag111a1ic.::. 

1i_, ,., ii; - pn::s11111ilc vcnicak pc ac:upc11~ 

î\ -., i\ -prcs1u11ih:: \Clllcah.: pc cuk11) 

Î>, ~ ij,· - prcs1uuilc Ofl/Lllll;tlc pc pc1,·1111111. 11111. 

unde pR = densitatea medic a "au>perişului" de llh.:i in Cllloana verticală :\,. 1. tk I,! 111ag111a 1);11 

la suprafaţa Pământului, iar p~1 = densitatea medic a magmei pc coloana \ L'I tiL·alc'1 dL· 

adâncimea h până la "acoperi{' La corpurile magm<1ticc subacvatice se tine:: cunt de drn~11.111 

coloanei de apă, iar la cele subaericne atlate în repaus. µractic nu se \inc c1Hll dcc,ît de tk11~i1,11, 

medie a magmei (se neglijează densitatea acrului) 

Presiunea din magma aflată în repaus este, fără îndoială. izo111,p:1, 11cdcpi111;ind , 

direcţie, ci numai de adâncime, ctea ce rezultă din caiac:terul fluid al magmei În schi1nl,_ 1uci 

solide din vecinătatea corpului magmatic, cel puJin până la o ada11ci111c de "- 7 k111, a11 u ;111t11n11 

elasticitate şi, de aceea, presiunea este anizotrupă, în sensul d presiunile c.,crL·i1a1e pc:: d11 cL·I 

verticală sunt diferite de cele exercitate pc dircqia orizontală. Presiunca pc d11cq1a, L'l t1<·,i1:1 ,:~1 

controlată de adâncime şi poate fi cakulată ca şi c.înd ar li L) presiune hidr,1s1at1d 

Această componentă vc11icală a prcsiu ni i este dcnu111 i1:1, în gene, ;ii, i'' L-~11111.- I 11, ,,L111,, 

În schimb, presiunea pc dircctia orizL11llală, L'Slc 
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p = p _E_ 
oriwnl vi:rt ) _ t ' 

unde E = coeficientul Poisson, care este o măsură a elasticităţii corpurilor solide. Majoritatea 

rocilor au coeficientul E sub 0.4 şi se micşorează în general cu adâncimea de îngropare a rocii, 

tinzând spre zero în jurul adâncimii de 10km (de la această adâncime în jos, chiar şi în roci, 

presiunea tinde să devii.ă izotropă, de tip hidrostatic). Cu alte cuvinte, la adâncimi h < I O km, 

presiunea în roci este mai mică pe orizontală decât pe verticală. Trebuie, deci, să tragem 

concluzia că la aceste adâncimi presiunea exercitată de magmă pe pereţii verticali ai camerei 

magmatice este mai mare decât cea exercitată în sens invers, dinspre roca gazdă spre camera 

magmatică (fig. 2.6.). Numai pe pereţii orizontali presiunile de ambele părţi sunt egale. 

Diferenţa dintre presiunea internă şi cea externă pe pereţii verticali este una din cauzele 

tendinţei de migrare a substanţei magmatice, pe orizontală, către roc;le solide înconjurătoare, mai 

ales pe cale difuzivă. 

În magmele polifazice în care una din faze este volatilă, în afara presiunii izotrope 

controlată de adâncime, există şi o presiune proprie a fazei fli.1ide volatile, Pr. La temperaturi 

mari şi presiuni hidrostatice mici, faza volatilă are comportament de gaz ideal şi, în acest caz, 

presiunea în corpul fazei volatile este dependentă, în primul rând, de temperatură, volum şi de 

masa substanţei volatile, conform ecuaţiei de stare a gazelor perfecte: 

Pr = nRT 
V 

La fluidele supracntlce, cu densităţi mai mari, presiunile se pot estima prin diferite 

ecuaţii empirice. Astfel, Bottinga şi Richet ( 1981) propun, pentru presiuni înalte ale fluidelor 

bogate în apă, o ecuaţie de forma: 

a 
I 

P= RT 
(V-b) [(V+ b)T'] 

unde a şi b sunt numere empirice care corectează volumul molar V. Indiferent de ecuaţie, cert 

este că, la volum constant, presiunea creşte cu temperatura şi cu numărul de moli. De aceea, 

presiunea pe fluid poate varia independent de presiunea hidrostatică, Ph. Aparent, într-o "bulă" 

gazoasă din magmă ar putea exista oricare din situaţiile: 

Pr> Ph sau Pr< Ph 

Totuşi, dacă în corpul gazos (să zicem de formă sferică) ar exista o presiune mai mică 

decât în lichidul magmatic înconjurător, consecinţa imediată ar fi presarea gazului şi micşorarea 

volumului sferei până la echilibrarea presiunii. De aceea, în mod real, nu pot să fie decât două 

situaţii: 

Pr~ Ph 

În situaţia că Pr > Ph suprapresiunea fluidului se transmite magmei, astfel încât întreaga 

magmă capătă o presiune mai mare decât presiunea hidrostatică. De aceea, într-o magmă care 
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conţine faze volatile individualizate sub formă de corpuri independente (de exemplu bule 

gazoase), presiunea magmei, PM, va fi: 

PM =Ph+ ~Pr, 

unde ~Pr este suprapresiunea generată de faza fluidă. Când suprapresiunea capătă valori mari, 

astfel încât: 

~Pr>Ph, 

se realizează condiţia optimă de explozie magmatică (sau de ridicare a acoperişului magmatic) 

Pentru estimarea valorii ~Pr este însă necesară cunoaşterea nu numai a presiunii, Pr~ in fiecare 

corp fluid în parte, dar şi proporţia fazei fluide în magma considerată. 

2.2.3. Densitatea magmelor 

2.2.3.1. Consideraţii generale 

Densitatea, p, a unei substanţe este dată de raportul: 

111 p= -
V 

fiind, deci, masa unităţii de volum şi se exprimă, cel mai adesea în g/cm.1 

La masă constantă, densitatea şi volumul sunt in raport invers propoqional şi, de ai:etia, 

proprietăţile care privesc densitatea unui sistem sunt considerate, în acelaşi timp şi prop, iet{qi 

volumetrice. Se subînţelege, deci, că orice consideraţie care se face asupra volumului specific 

(volumul unităţii de masă) se referă inclusiv la densitate. Uneori, din motive practice, este comnJ 

să folosim ca volum specific volumul unui gram de substanţă (cm3/g), dar de cele mai multe uri 

este mai util să utilizăm volumul molar (cm3/mol), eventual volumul atomic (cm3/atom gram) 

Aici trebuie tăcută, totuşi, o precizare: 

a) Dacă sistemul este o fază mixtă, a, policomponentă, atunci putem vorbi nu numai Je 

volumul mola, al componenfilor, dar şi de volumul molar al fazei, vu , care este dat de relaţia 

va= Iv:xx~, 

unde V:= volumul parţial molar al componentului din faza a, ,ar X:'= proporţia 

componentului în fază. 

b). Dacă sistemul are o omogenitate de ordinul al doilea şi este format din mai multe faze 

a, fiecare fază fiind în proporţia za , atunci putem vorbi inclusiv de un volum _molar al 

sistemului chimic (vezi Nicholls, 1990): 

vu= Iv,"zu 

Cu alte cuvinte, dacă sistemul are o omogenitate de al doilea ordin, trebuie tăcu1â o 

distincfie clară între trei categorii de volume molare şi, respectiv, între trei categorii de densităti 
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tknsitatca componentilor chimici, densitatea fazelor, densitatea globală a sistemului. Numai în 

cazul par1icuL11. când faza este monocomponentă, există o identitate Vi = yu, dar dacă faza este 

mixtă atunci V; -:ţ:. V" (unde V;= volumul paqial al componentului i). 

Aşa cum s-a mentionat anterior, magmele pot avea două ordine de omogenitate: 

a. Magme monofazice, cu omogenitate de prim ordin, fiind alcătuite doar din 

lichid magmatic sau topi:ură magmatică (L); 

b. Magme polifazice, cu omogenitate de al doilea ordin, cu trei compoziţii 

posibile: 

I) topitura (L) + faza volatilă (f); 

2) L + f+ faza solidă (s1 + s2 + ... + s.-.); 

3) L + Sn. 

De aici rezultă că nu putem vorbi de o densitate abstractă a magmelor, ci trebuie făcută o 

distincţie foarte precisă între densitatea lichidului magmatic (pL), pe de o parte, şi densitatea 

globală a magmei (PM), pe de altă parte. În cazul magmelor monofazice avem: 

PM = PL, 

pe când în cazul magmelor polifazice, in care fiecare fază are proporţia X;, densitatea magmei 

este: 

În unele probleme, cum ar fi separarea gravitaţională a fazelor din magmă, este foarte 

important să cunoaştem densitatea lichidului magmatic şi a celorlalte faze individuale, pe când în 

alte probleme, cum ar fi ascensiunea magmelor, ne interesează în mod special densitatea globală 

a magme1. 

2.2.3.2. Densitatea lichidului magmatic 

Lichidul magmatic, fiind o fază mixtă, are o densitate care depinde de: compoziţie, 

temperatură şi presiune. La temperatură şi presiune constante, ar trebui să se respecte relaţia: 

VL= LV;X; 

unde V,= volumul parţial molar al componentului i dizolvat m lichid, iar Xi = concentraţia 

molară a acestuia. 

Admiţând că lichidul magmatic este un amestec de oxizi, atunci volumul VL se obţine din 

însumarea volumelor oxizilor care definesc lichidul. Lange şi Carmichael ( 1987) dau 

următoarele volume molare ale principalilor oxizi din lichidele magmatice, la 1673 K şi l bar: 
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68 2. Magme • 2.2. ProprletlJţilejizice ale magmelor 

Tabelul nr. 2.1. - Volwnele molare şi densită\ile principalilor oxizi din lichidele magmatice (f= 1673°C şi P= I bar) 

COMPONENTUL . VOLUMUL MASAMOLARA DENSITATEA 
MOLAR (g / mol) g/ cm3 

'. (cm3 / mol) 
I• Si02 26.90 60.085 2.23 

' > >TiOi 23.16 79.879 3.45 
1: .•. .. Ah03 37.11 101.96 I 2.75 

·.·. ·. Fe203 .· .. ·. .· 42.13 159.692 3.79 
I•:•. • kAts hOs .. .. 122.18 278.332 2.28 

) :::. I<FeShOa 124.69 307.190 2.46 
.•.• / FeO 

·.· 

13.65 71.846 5.26 ·. ·. 

IC\ ··•.·· MgO 11.45 40.304 3.52 
> ··.··· CaO . 16.571 56.077 3.38 

!<•< .... Naio···• 28.78 61.979 2.15 
I ><•··· K~o·•··•··· .. 

45.84 94.196 2.05 
••·•·/<•·••··••·:··. H20 ••••• 

.. 
20.00 18.015 0.90 .. 

I />·• CO2 . 33.00 44.010 1.33 

Dependenţa liniară a densităţii lichidului magmatic faţă de compoziţie, presupune ca 

volumele molare ale componenţilor să nu se schimbe cu concentraţia componenţilor Pemru 

majoritatea componenţilor majori ai lichidelor magmatice, volumele molare par să fie într-ackvăr 

neinfluenţate de concentraţia acestora. Excep\ie o fac oxizii TiO2 şi Fe20J Astfel, la acn·aşi 

temperatură ( I 673 K) şi P = 1 atm, în topitura silicatică sodică, v\,
02 

= 28 02 cn/ / mol, pe c,,nd 

în topitura calcică, v\-,02 = 23.16 cm3 /mol.Această diferenţă se datoreşte faptului ca Ti~' pnak 

coordina 4, 5 sau 6 atomi de oxigen, funcţie de ceilalţi cationi din lichidul magmatic, ceea Cl'. se 

răsfrânge asupra volumelor \\,01 . În mod similar, Yi.-c,o, este dependent de cornpozitia lichidului 

magmatic pentru că el poate coordina oxigenii fie tetraedric, fie octaedric in plus, concentratia 

ionilor de oxigen poate modifica raportul Fe3' / Fe2' 

Efectul componenţilor volatili (H2O şi CO2) asupra densităţii lichidului magmatic este 

deosebit de mare datorită densităţilor mici ai acestor componenţi, în contrast cu densitatea 

celorlalţi componenţi nevolatili. De aceea, mai mulţi petrologi s-au străduit să determine cât mai 

exact volumele parţial molare ale H2O şi CO2 dizolvate în diferite lichide magmatice, la di for itt: 

condiţii T, P . (tabelele nr. 2.2. şi nr. 2.3.) 

Tabelul nr. 2.2. - Vohunul parţial molar al apei în difcrilc lichide silicalicc (dup;"i La11g1: ~i C1r111id1ad) 
...---------.---------.----------.------~·---·---·-·· 

Compoziţia v11 , 0 Domeniul presiunii 
(kbar) 

Domeniul 1ermic 
C'C) lichidului silicatic (cmJ / mol) 

I----------+---'--'-----'-'---+------------·-·--·- .. ----
NaAISi3Ox 17 - 22 3 - 8 
NaAlSi 1Os - 22 I - 8 

-•••- • - -••••••h -~•--•••-•••----• - ------• - - -----••••-----•--

KA l S i, Ox - 25 I - 7 
·------------ ------+----

Silicat dl! Ca si Al - I 1) 
--· •---- . - ·- -- ----- !., __________ ----·---------------- - •--

Cal\11.!,Si~O,, ~ 17 
I - 5 
20 

____ ..__ _________ ---- ·•-Ll .. ......_ •. ~ .... 

1000 
IUOO 

l)()l) I 1-l l l 

11 S() 
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Tal1d11I nr. 2.J. - \10l11111111 paq1al molar al CO;- în d1fcrilc lichide sil1c.i•icc (dup:\ Langc şi Carmichael) 

Compozi1ia 
-·- Domeniul presiunii Domeniul termic V,.,·, 

lichidului silicatic ____ (cmJ I mol) 
(kbar) (OC) 

··--··· -·· -·····- ··-----·------•---'-- ---
'.'-:.11\ISi10x 344 10-30 1460-1620 

-·---- ------· ----.------- ------ ----··----

Na..\lSi,Or. 33.8 10-30 1460-1620 -- -- -•• .... ---- ------· 

NaAISiO.1 32.9 10-30 1460-1620 ----
Andezite 33.9 15-30 1450-1650 

--··--· -- --------- ---

Thplcitc 32.7 15-30 1450-1650 
------------ - .. 

Tholcite 33.0 15-30 1450-1650 --- -----·-· 

T\1clilitc olivinice 29.3 15-30 1450-1650 

În ciuda faptului că atât H2O, cât şi CO2 se pot dizolva in lichidul silicatic sub forma mai 

multor speciaţii şi, în ciuda faptului că aceste substanţe volatile au, în stare pură, o variaţie 

enormă a volumului cu temperatura şi presiunea, volumul molar al celor două substanţe în 

topitura silicatică este extrem de puţin variabil. Astfel, se poate considera că vH,o oscilează în 

jurul valorii de 20 cm3 
/ mol, fiind destul de apropiat de volumul molar al apei lichide în stare 

pură. Tot astfel, Yco, oscilează în jurul valorii de 33 cm3 
/ mol. De aceea, cunoscând procentul 

H2O şi CO2 în lichidul magmatic, putem calcula relativ uşor efectul acestor două volatile asupra 

densităţii lichidului. De pildă, acceptând că Vi1, 0 = 20 cm3 
/ mol, o creştere cu 3% H2O (procente 

greutate) sau 9.93% H2O (procente molare) duce la o scădere a densităţii lichidului magmatic cu 

5 3%. 

2.2.3.3. Dependenţa densităţii lichidului magmatic de temperatură şi presiune 

Relaţia dintre temperatură, presiune şi densitatea lichidului magmatic este cel mai bine 

exprimată prin intermediul coeficientului de dilatare, a, şi al celui de compresibilitate, p. 
Expansiunea termică (dilatarea) izobară a unui volum molar a unui component oarecare, I, este: 

-(dV;) 0.- -
I dT 

p 

[cm3 
/ grad mol] , 

iar compresibilitatea izotermă: 

( dV) 3 P = - -' [cm / bar mol] 
dP " 

Cei doi coeficienţi ai principalilor oxizi nevolatili sunt redaţi în tabelul nr. 2.4. 
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Tabelul nr. 2.4. - Volumul paf1ial molar, co111presibili1a1ca şi expansiunea termică a oxizilor din topiturn mag111;i11c1 

(după Largc şi Cannichacl) 

V, ai f3i 
OXIZII cm3 

/ mol 10·3 cm3 / mol· K 10·4 cm3 / mol-b:tr 

Si02 26.90 ± 0.06 0.00 ± 0.50 -1.89 ± 0.02 
·~ 

Ti02 23.16 ± 0.26 7.24 ± 0.46 -2.31 ± 0.06 
Al203 37.11 ±0.18 2.62 ± 0.17 -2.26 ± 0.09 
Fe20J 42.23 ± 0.28 9.09 ± 3.49 -2.53 ± 0.09 
FeO 13.65±0.15 2.92 ± 1.62 -0.45 ± 0.03 
MgO 11.45±0.13 2.62 ± 0.61 0.27 ± 0.07 
CaO 16.57 ± 0.09 2.92 ± 0.58 0.34 ± 0.05 . 
Na20 28.78 ± 0.10 7.41 ± 0.58 -2.40 ± 0.05 

:.. K20 :·• 45.84± 0.17 11.91 ±0.89 -6.75 ± 0.14 · . 

• ·•:;; __ ._.)\).; LhO ... 16.85 ± .015 5.25 ± 0.81 -1.02 ± 0.06 
' ·•·• Na20-AJi03 I . ----- ----- 10.18±0.50 

Cu excepţia silicei, ceilalţi oxizi au coeficienţi de dilatare suficient de man pentru a 

atrage după sine o scădere sensibilă a densităţii lichidelor cu temperatura. Astfel, pentru o 

topitură de compoziţia unui andezit, în intervalul termic cuprins între I 000°C şi I 400"C 

densitatea scade de la 2.40 g / cm3 la 2.36 g / cm3 
, iar pentru o topitură tholeitică, î11 au~liişi 

interval termic, scade de la 2. 71 g I cm3 la circa 2.63 g I cm3 

Coeficienţii f3; par să fie 

relativ mici faţă de coeficieniii a;. 

Totuşi, ei se bucură de un interes 

mult mai mare, deoarece variaţiile 

de presiune, exprimate în bari, pe 

care le poate suferi o magmă, sunt 

de sute ori mai mari decât variaţiile 

termice, exprimate în grade. Cu alte 

cuvinte, efectul presiunii asupra 

densităţii poate fi mai mare decât 

cel al temperaturii. De mare interes 

este observaţia că, la presiuni mici, 

compresibilitatea componentului în 

stare lichidă este mai mare decât 

cea a componentului în stare solidă 

ŞO. !i tj 
p, 

PL 

Fij!. 2. 7. - Densitatea funcţie de presimte (admilând ca ji1, / ll. ~ 
constant) a unei substanţe anată în două stări (lichid.1 şi solid~) 

Dacă această diferenţă ar rămâne valabilă pentru orice presiune, ar însemna că, pe măsură ce 

creşte presiunea, contrastul de densitate dintre lichid şi solid să se micşoreze, devenind zero la o 

anumită presiune, Pk , după care raportul de densităti să se inverseze (fig. 2. 7 ) 
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Această eventualitate pare să fie confirmată 

de unele date experimentale întreprinse de Stopler 

et. al. ( 198 I), care a urmărit variat ia densităţii 

lichidului bazaltic începând de la presiunea de I 

atm până la 30 kbar, comparativ cu unele minerale 

solide (fig. 2.8.). 

În raport cu piroxenii şi olivina, creşterea 

densităţii lichidului bazaltic este mult mai rapidă, 

ceea ce permite să se estimeze că, la circa 50 - 60 

kbar diferenţa de densitate dintre topitura 

magmatică bazaltică şi roca solidă echivalentă este, 

practic, anulată. 

2.2.3.4. Densitatea globală a magmei 

diopeid --
3.1 

fonlerit 

2.7 

2.5 

o 10 20 30 
prcaiUDC& (kbar) 

Fig. 2.8. - Varialia densitălii topitwii baz.altice şi 
a câtorva minerale maficc funqie de presiune 

(după Stopler ct. al., 1981). 

La magmele polifazice densitatea globală a magmei (PM) este controlată de densitatea 

fazelor componente: faza lichid-magmatică, fazele solide (cristaline) aflate în suspensie, precum 

şi fazele volatile apărute în procesul de devolatilizare. Densitatea mineralelor solide este, în 

general, bine cunoscută, fiind putin influenţată de temperatură şi presiune. În schimb, densitatea 

gazelor volatile este puternic influenţată atât de presiune, cât şi de temperatură. La presiuni 

foarte mici, sub I kbar, fluidul volatil se comportă ca un gaz ideal şi are volumul molar: 

RT V=
P 

Fiind acelaşi pentru orice fluid, indiferent de compoziţie, el este de mii de ori mai mare decât 

volumul molar al componentilor nevolatili. De aceea, un mic procent de greutate de faze volatile 

într-o magmă determină o scădere drastică a densitătii magmei 

La presiuni mari, volumul molar se micşorează şi este estimat cu ajutorul unor ecua1ii 

empirice mai complicate Cu ajutorul acestor ecuatii se pot construi grafice cu izocore ale 

diferitdor substan1e volatile pc intervale oridt de largi de temperatură şi presiune, specifice 

fiecărei substa111e volatile (vezi fig. 3 79 ) Densitălile pot fi astfel citite direct pe grafic, lără să 

mai tic nevoie de calcule Ceea cc trebuie re1i11ut este faptul că substanţa volatilă, separată ca 

t"a,:i i11dqic1Hknt{1, la pre~iuni mici şi medii (de p,1nă la 10 kbar), arc un volum molar mult mai 

111;11 e dn·:11 111 -.1;11,: di1nh·.11:, ne al·ec.i. trel·crca 111ag111ci nHrnofa.1ice in 111ag111;\ polifazică. p1111 
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·reacţia de devolatili zare (lichid magmatic ➔ lichid magmatic + fază volatilă sau L [o]' ➔'- [o )2) 
este însoţită de creşterea considerabilă a volumului molar al sistemului magmatic (cu condiţia ca 

faza volatilă să rămână în sistemul magmatic sub forma unei "spume" magmatice) . 

2.2.4. Vâscozitatea magmelor 

Vâscozitatea este una din proprietăţile care influenţează considerabil mobilitatea 

magmelor, viteza de veziculare (formare a veziculelor), de nucleere şi de creştere a cristalelor 

etc. , punându- şi , în final, amprenta asupra structurii rocilor magmatice. 

Vâscozitatea reflectă rezistenţa internă pe care o opune substanţa la curgere, dacă asupra 

ei acţionează un stress de forfecare . În fluidele omogene această rezistenţă este cauzată în ultimă 

instanţă de coeziunea moleculară sau ionică, dar în magme ea este comp l icată de prezenţa 

cristalelor (faza so l idă) şi de bulele gazoase. 

Unele fluide, cum ar fi aerul şi apa, curg chiar sub influenţa unui stress de forfecare 

infinit de mic, acestea fiind fluidele Newtoniene. Aici relaţia dintre stress-ul de forfecare ş i 

viteza de deformare este liniară (fig. 2.9.). Doar câteva magme, aflate la temperaturi extrem de 

mari, se comportă ca fluide Newtoniene. Cele 

mai multe se comportă ca nişte substanţe 

pseudoplastice (substanţe non-Newtoniene) 

sau ca substante de tip Bingham, acestea din 

urmă fiind acelea la care dependenţa dintre 

stress-ul Je forfecare şi vi teza de deformare se 

evidenţiază ab ia după depăşirea unei tensiuni 

de cedare, crc, (fig. 2.9.). 

Cantitativ, vâscozitatea se defineşte ca 

a 

un raport între stress-ul de forfecare şi viteza de deformare : 

cr 
u = dro 

dt 

(l) 

Fig. 2.9. - Rel a ţi a a • w la tipurile 
fundamentale de fluide . 

Deformarea, ro, poate fi concretizată în diferite moduri . De pildă, dacă substanţa care se 

deformează are forma ini ţ ială de cub, intensitatea deformării poate fi exprimată prin unghiul a de 

V 

~ --- tT - ·-· ••·- •0.-•• · - -·-·---- --- · 
~ - - · • -•·•• · ··- ·-·• •·• • · .. ---··· ····---· -------·····- -------- - -·- -----

··-····- · · ··· · · ··---•·•-· ·--·--· --o-• ~---: ----·-·•- •·•-··-·······------- --·· ·-··-··--········--·--·-·- -·········•··••· ----·--- ------···········•-·••····- - -•·•-· •·• . ·· ··-···· ·······•·····-····· ········~- -··--· . 
- - ·-••·••· ·· .. ··· ·· ·- ····· ····- ·-··-·- ·-· 

Fig. 2.10. - Deformarea unui cub de 
referinţ:\ printr-o curgere de forfecare . 

V 

z 

Fig. 2.11. - Curgerea de 
forfecare între plane paralele. 
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înclinare a uneia dintre feţele cubului, ca rezultat al forţei de forfecare dispusă paralel cu o altă 

fată perpendiculară pe prima (fig. 2. IO.). În acest caz, viteza de deformare poate fi exprimată 

prin da/dt = dw/dt. Pentru fluide nu este practic să se măsoare viteza dw/dt ; este cu mult mai 

folositor să se măsoare gradientul vertical al vitezelor, dw/dz, indus de stress-ul de forfecare 

aplicat pe una din cele două plăci paralele, între care se găseşte fluidul (fig. 2. I I.). Viteza de 

deplasare, în direcţia stress-ului de forfecare a unei pături de lichid, paralelă cu placa, este v = 
dx/dt, iar gradientul vertical de viteză, dv/dz, este măsura unghiului a.. De aceea, vâscozitatea 

fluidului poate fi scrisă ca: 

a 
U=-

dv 

dz 

Aceasta este valabilă doar pentru fluidele Newtoniene, însă este utilă pentru a concretiza 

unităţile de măsură ale vâscozităţii, căci stress-ul este exprimat în N/m2 
( I N-m·2 = I O dyne cm· 

2
), iar viteza de deformare, fiind exprimat:\ în gradientul dv/dz, are ca unitate 1/s = s" 1

. Unitatea 

de măsură a vâscozităţii poate fi s/cn? = I Pa-s, iar 10·1 Pa·s = I poise, aceasta din urmă fiind 

unitatea de măsură consacrată a vâscozităţii În unele probleme de petrologie este, însă, mai 

comod să exprimăm foqa în g-cm·s·2
, iar în acest caz, vâscozitatea va fi exprimată în g/s·cm. 

Astfel IN-s/m2 = Idecapoise = 10 g/s-cm 

Magmele naturale, de regulă, au o comportare reologică pseudoplastică datorită prezenţei 

cristalelor disperse, a bulelor gazoase etc. şi, deci, vâscozitatea lor descreşte cu creşterea vitezei 

de deformare. Determinările vâscozităfii efectuate direct pe unele lave tholeitice (din insulele 

Hawai), precum şi pe lava vulcanului Etna, confirmă comportamentul pseudoplastic al acestora; 

mai mult chiar, ele par să aibă şi unele similitudini cu substanţele de tip Bingham, căci multe 

lave curg abia după ce se depăşeşte un anumit stress de forfecare. Nu toţi factorii care 

controlează vâscozitatea acestor magme naturale sunt bine studiaţi şi de aceea este greu să se dea 

o formulă pentru determinarea vâscozităţii oricărei magme concrete. Dintre aceşti factori care 

controlează într-un fel sau altul vâscozitatea magmelor, de certă importanţă sunt: temperatura, 

presiunea, conţinutul de substanţe volatile dizolvate, compoziţia chimică a topiturii, proporţia 

fazei solide în magmă şi proporţia de bule gazoase 

Tempcratura_şi~u;;_cozitatea, pentru multe lichide, sunt legate prin ecuaţia lui Arhenius 

.. :~ 
u = A„e Rr 
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unde E0 este energia de activare per mol (fiind aproximativ egală cu energia de 

sublimare), ~ şi R sunt constante, iar T este temperatura absolută . Descreşterea exponenţial ă a 

vâscozităţii cu temperatura. prevăzută de ecuaţia lui Arhenius, a fost verificată experimental pe 

topiturile de silicaţi şi este ilustrată în figura 2.12 . 

5 

? 
0ll 
.9 
'--' 4 

3 

6 7 s 9 I l04ffJ 
TEMPERATURA [Kl 

Fig. 2.12. - Oependen1a vâscozită~i de temperatură 
(după E.S.Persikov) . 

((a) sistemul nefelin sicntil - H20. cu Xu,u = 1.65%; 
(b) sistemul nefelin sicntil - H2O, cu X11,o = 5.2%; 
(c) sistemul granit - H2O, cu X 11,o = 5.2%.) 

·-------·-t2(Xf 

--c 

----- - --900· 

-- - - -1200· 

900 

1000 
1100 
1200" 

100 200 300 400 500 
PRESIUNEA (MPa) 

Fig. 2.13. - Variaţia vâscozităţii cu presi1111ea 
(după E.S. Persikov) 

[(a) PH ,o = O; (b) P11 , 0 < P,otalA ; 

(c) PH Q = P101alA • pll O I , , 

Presiunea. Mai multe experimente efectuate la temperaturi supraliquidus pe topituri 

sintetice. la presiuni înalte, au arătat o scădere a vâscozităţii cu presiunea (fig. 2.13 .). În plus, s-a 

putut constata că viteza de scădere a vâscozităţii cu presiunea diferă de la o topitură la alta ; de 

pildă, este mai mare la magma andezitică decât la cea bazaltică . 

Continutul de volatile. Apa dizolvată în topiturile magmatice determină scăderea 

vâscozităţii, împiedicând polimerizarea tetraedrilor [SiO4), prin distrugerea legăturilor Si-O-Si. 

La temperatură constantă, o creştere a conţinutului de apă determină o micşorare 

accentuată a vâscozităţii şi, de asemenea, o descreştere a energiei de activare, Ea. a curgerii 

vâscoase. Valoarea energiei (E0 ) pentru un obsidian. cu mai puţin de O. I procente de apă. este de 

122 kcal/mol - foarte apropiată de cea a lichidului anhidru de SiO2 pur, ega lă cu l 2J kca l/lllol. 

Prin creşterea conţinutului de apă , E.., scade până la 43 kcal/mol la obsidianul cu 4.3 ~1
0 , după 

care pare a se menţine constantă . 
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Diversele valori ale vâscozitătii magmei acide saturate în apă, funqie de temperatură şi 

continutul de apă, sunt arătate 

în figura 2. I 4 De remarcat 

însă că, efectul apei asupra 

vâscozităţii este mult mai 

puternic la magmele acide 

decât la cele bazice, pentru că 

la magmele acide apa rupe mai 

multe legături Si-O. 

magmei 

este, de asemenea, un factor de 

control al vâscozităţii. Este de 

mult cunoscut că magmele 

bazice curg mai uşor decât cele 

acide, chiar la aceeaşi 

temperatură ş1 cu acelaşi 

10 

2 

700 800 

, 
,/ 

.,,,,, ,~~ 

''"\\C \~~~~~---- _.. --- .,_., ··• lf,(J 
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Fii.:. 2.1-t - Vâscozitatea magmei acide saturnte în apă func\ie de 
temperatură. 

( după H.R. Shaw, 1965) 

conţinut de substanţe volatile. Conţinutul de silice contribuie la vâscozitatea magmei deoarece 

legăturile Si-O sunt cele mai tari legături cation - anion din magmă. Chiar la temperaturi 

supraliquidus magma mai păstrează legături de tip reticular, care se opun curge.-ii. Evident, în 

i-,1 imul rând există legături Si-O, formând unităţi structurale de tipul [SiO4 ]4° (monomer), 

[Si2O1]6" (dimer), [Si20c,( (lanţ), [Si2O5]2
• (foi) şi unităţi tridimensionale, cum ar fi [Si4O8]

0 sau 

[Si3AIOs( Gradul de polimerizare creşte cu aciditatea magmei (la T = constant), influenţând 

astfel direct vâscozitatea. Magmele bogate în alcalii (peralcaline), cu conţinut relativ ridicat de 

Na• şi K .. , au o vâscozitate relativ mică, căci aceşti cationi împiedică polimerizarea tetraedrilor 

SiO4. Acelaşi efect îl au concentratiile relativ mari ale cationilor Mg21 , Ca2
+, Fe2

+ etc. în 

magmele bazice. Unii componenţi minori, cum ar fi P2Os, au totuşi efect contrar asupra 

vâscozităţii, influenţând pozitiv asupra polimerizării tetraedrilor SiO4. 

Prezenţa cristalelor suspendate în magmă determină o creştere a vâscozităţii, conform 

rclatiei: 

u = u''(l- nj>) 25 

în care: u este vâscozitatea efectivă a lichidului; (j) este volumul relativ în fracţia solidă 

suspendată; u·• este vâscozitatea lichidului fără suspensii; r este o constantă adimensională, 

aproximativ egală cu I 67. Nu totdeauna, însă, vâscozitatea calculată pe baza ecuaţiei de mai sus 

co111.:ordă cu cea reală, difcren1ele fiind cu atât mai accentuate cu cât dimensiunile cristalelor 

dispersate sunt mai mari 

B\ilelţ _g;vo,!Sl' procnte în magmă intluentează, de asemenea, vâscozitatea. Aici este 

impunantă nu numai prnpoqia bulcl(ll (gradul de veziculare), dar şi distribuţia şi dimensiunea 

medic a acestora în faza llui<lă, diminu,înd astfel vâscozitatea globală a magmei. 
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[ MAGM.A.TICE 

3.1„ MIŞCAREA MECANICĂ A MAGMELOR 

3.1.1. Conditia mişcării mecanice 

Deplasarea masei magmatice dintr-un loc în altul, pe o direqie oarecare, este posibilă numai 

dacă pe acea direcţie există un gradient de potenţiai mecanic. Potenţialul mecanic (<!>) are 

caracteristicile unei energii libere, fiind o pai1e din energia liberă a unităţii de masă (Ramberg, 

1955). Sensul mişcării mecanice este dinspre punctele cu potenţiale mecanice mai mari spre cele cu 

potentiale mecanice mai mici, iar tendinţa generală a mişcării este de a micşora energia liberă a 

sistemului şi de anulare a diferenţelor de potenţial. 

În câmpul gravitaţional, potenţialul m,xanic al unui sistem mineral fluid de masăm şi volum 

V este: 

<P = ~~'( + V(p~ - p 1 )gz . 
m m 

unde P = presiunea, p ~ = densitatea medi1ilui vicinal, p
1 
= densitatea sistemului fluid, g = acceleraţia 

gravitaţională, z = pozi\ia în câmpul gravitaţional al centrului de masă al sistemului, raportată la 

centrnl planetei (înălţimea la care se află sistemu!) 

Pe un interval de înălţime ~z. de ordinua de mărime al înălţimii unui corp magmatic, putem 

considera că g = constant, de unde rezultă că singurele variabile care pot modifica potenţialul 

mecanic sunt P, V şi z. Pe o direcţie oarecar,~ din spa\iul gravitaţional, variaţia totală a potentialului 

mecanic este, deci, următoarea: 

unde V= volumul unităţii de masă (volum specific) 

În planul orizontal, pc o direqie oarecare, y, gradicntii de potenţial sunt daţi exclusiv de 

variatia presiunii şi volumului specific pc aceea dircqie: 

I 
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80 3. Procese magmatice - 3. 1. Afişcarea mecanicit a magmelor 

La volum specific constant: 

( :~) = v(aP) _ , 
y z ay z.V 

ceea ce înseamnă că potenţialul mecanic creşte pe direcţia orizontală y, în sensul în care cre~k 

presiunea ş1, deci, fluidul tinde să se deplaseze dinspre punctele cu presiune mai mare spre cele cu 

presiune mai mică. Fenomenul acesta este foarte bine cunoscut în cazul deplasării fluidelor în plan 

orizontal în condiţii izoterme. 

La presiune constantă: 

( :~) = P(av) 
y z ay z.P 

Rezultă deci, că, în condiţiile izobare, potenţialul mecanic creşte în sensul în care creşte 

volumul specific al fluidului. În sistemele fluide omogene compoziţional, indiferent de ordinul 

omogenităţii, creşterea izobară a volumului specific (scăderea densităţii) este cauzată de creşterea 

temperaturii. Cu alte cuvinte, gradienţii orizontali ai densităţii sunt cauzaţi exclusiv de gradienţii 

termici, dacă compoziţia fluidului rămâne constantă şi omogenă. De aceea, dacă în planul orizontal 

există gradienţi termici, la presiune constantă, masa fluidului tinde să se mişte dinspre punctele cu 

temperatură mai ridicată spre cele cu temperatură mai scăzută. Tendinta deplasării este direct 

proporţională cu coeficientul de dilatare termică al fluidului. 

Deplasarea pe verticală a fluidului magmatic este posibilă numai dacă pe verticala locului 

apar gradienţi de potenţial mecanic, aceştia din urmă putând fi determinaţi de diferenţa de densitate 

între punctul considerat şi punctele vecine pe aceeaşi verticală (p 2 - p,) sau de variaţiile pe verticală 

a presiunii nehidrostatice (P'): 

(d~) = (P2 - P, )g -t- v(oP~) 
dz Oz v 

[Subliniem încă o dată diferenţa dintre presiunea hidrostatică, P1i şi cea nehidrostatică, p· 

Presiunea magmei, P, este o sumă a celor două tipuri de presiuni· P = I\ + P' În orice magmă 

presiunea hidrostatică este funcţie de adâncime şi este firesc să existe gradienţi verticali ai presiunii 

hidrostatice. Dacă în camera magmaticii. există doar gradienţi ai presiunii hidrostatice, aceştia nu 

influenţează potenţialul mecanic. Numai presiunea nehidrostatică, p·, cauzată de presiunea 

volatilelor, poate genera, pe verticală, gradienţi de potential mecanic.] 
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3.1.2. Mişcarea convectivă a magmei 

În orice corp magmatic, de dimensiuni relativ mari, se poate instala o mişcare convectivă cu 

circuit închis (fig. 3.1.). 

celuii 
1 

convectivi 

3 2 

a z 

X X 

b z 

Fig. 3.1. -Mişcarea de convecpe într-o cameră magmatică : (a) celula 
convectivă cu două ramuri verticale şi două orizontale. [z2 - z1 = amplitudinea 
pc verticală a celulei; ♦1 , ♦i , ♦3 , ♦◄ = potenţialele mecanice la coordonatele z1 

şi z2 (♦ 1 > ♦i şi ♦3 > ♦◄)] ; (b) Pereche de două celule convective. 

Convecţia este o mişcare a masei magmatice indusă de perturbaţiile de densitate, iar aceasta 

din urmă, la rând_ul ei, fiind cauzată de instalarea unor gradienţi termici verticali . Gradienţii termici 

verticali perturbă echilibrul hidrostatic, dacă temperaturile cresc cu adâncimea după un gradient 

termic diferit de cel adiabatic. La temperaturi mai ridicate, fluidul magmatic suferă o dilatare 

suplimentară faţă de cea cerută de echilibrul hidrostatic, crescând astfel potenţialul mecanic. Se 

realizează un dezechilibru gravitaţional care face ca masa mai caldă să se mişte în sus, iar cea mai 

rece în jos. Singura formă de mişcare care poate asigura mişcarea simultană a celor două mase de 
• 

sensuri opuse, este mişcarea de tip convectiv, în circuitul oferit de una sau mai multe celule 

convective. Într-o celulă convectivă, aşa cum se vede în figura de mai sus, există patru ramuri : două 
orizontale şi două verticale. Cele din urmă constituie propriu-zis forţa motrică a convecţiei, deoarece 

parcurg cele mai mari diferenţe de potenţial mecanic (respectiv între q,3 şi q,4 pe ramura ascendentă şi 

între 4>1 şi 4>2 pe ramura descendentă) . Tendinţa curentului convectiv este de a readuce fluidul la 

starea de echilibru gravitaţional, adică de a rearanja stratele de fluid în aşa fel ca cele cu densitate 

mai mică să fie în orice punct peste stratele cu densitate mai mare. De aceea, dacă factorul 

perturbator se menţine pe o durată mai mare decât perioada convecţiei (timpul necesar unui circuit 

complet), atun~i mişcarea convectivă poate să dureze mai mult decât o singură perioadă . 
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În magma omogenă, viteza mişcării convective, u, este controlată de gradientul pe vt1tiral:I 

al poten\ialului mecanic, de vâscozitatea globală a magmei (u) şi de dimensiunile liniare (L) ale 

magmei: 

v = ( dcj>) · L · _!_ 
dz u 

Cu111 gradienţii verticali ai potentialului mecanic sunt cauzaţi de gradienţii termici vertic,1'1 

se mai poate spune că, într-o cameră magmatică oarecare, cu dimensiunea constantă, vitc1c 

convecţiei va fi: 

v = a(dT) · L · _!_ , 
dz u 

unde a este coeficientul de dilatare termică al fluidului. De aceea, se poate spune că viteza 

curentului convectiv este direct proporţională cu gradientul termic vertical. 

Aşa cum s-a arătat într-un paragraf anterior, gradienţii termici verticali se instalează pc 

timpul ră1.irii camerei magmatice şi se menţin atâta timp cât durează răcirea. Cum durata răcirii este, 

în general, direct proporţională cu dimensiunea camerei magmatice, se poate spune cu certitudine cfi 

toate camerele magmatice de dimensiuni mari, de ordinul a minimum zecilor de metri, au intrat într

u mişcare convectivă pe tot timpul răcirii. 

Efectele mişcării convective asupra sistemului magmatic sunt numeroase şi. la mon11.:n111l 

potrivit, unele dintre acestea vor fi luate în discuţie mai în detaliu. Precizăm doar că 111işc,t1l'it pr· 

ramura ascendentă poate fi o cauză a devolatilizării parţiale, iar convecţia, în ansamblul ei, se opurw 

tendinţei de diferenţiere gravitaţională a cristalelor În camerele magmatice 

3.1.3. Ascensiunea magmelor 

Exceptând magmele formate prin impact meteoritic, toate magmele care au ajuns la suprafata 

planetei s-au format la mari adâncimi, uneori de peste 100 km De la locul de formare şi până la 

suprafaţă, ele au străpuns orizonturile solide ale crustei şi mantalei terestre, proces denumit 

"intruziune magmatică". Magmele aflate chiar la locul de formare, prin procesele de topire, sunt 

considerate "autohtone", pe când cele deplasate de la locul original sunt considerate "alohtone" 

Magmele "intrusive" sunt magmele alohtone care n-au ajuns încă la suprafata litosferei, pc când 

"lavele" sunt magme alohtone ajunse la suprafa\ă. Locul unde magma ajunge la suprafaţă este. 

îndeobşte, numit "vulcan", iar procesul în sine de ieşiri! la suprafaţă a lavei, este n111uscut ca "enap{ie 

vulcanică''. En1pţia poate fi subacriană sau subanaticft, iar după forma de 111a11ifest,t1t\ pL)ille fi· 

explozivă sau lentă Lavele pro\·enite prin enapţii kllll· pul li antrenate în curge, 1 !•.1.1111.qiunale, 
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supunându-se legilor generale ale curgerii oricărui fluid. Curgerea lavelor, precum ş, celelalte 

fenomene care însoţesc erupţia vulcanică, nu vor fi abordate aici, dat fiind faptul că ele constituie un 

obiect special de studiu al Vulcanologiei, disciplină desprinsă de mai multe decenii din sânul 

Petrologiei. În acest paragraf ne propunem să abordăm doar trei aspecte: cauza ascens1un11, 

mecanismul şi viteza ascensiunii. 

3.1.3.1. Cauza ascensiunii 

Cauza cea mai generală a ascensiunii magmatice este tendinţa magmei de a obţine stările cu 

potenţiale mecanice cât mai mici. Cu alte cuvinte, o magmă ascensionează numai dacă, pe parcursul 

ascensiunii, ea îşi micşorează energia mecanică. La volum constant şi în lipsa fazelor volatile, 

singura cauză a ascensiunii este diferenţa de densitate dintre magmă şi mediul ambiant, ascensiunea 

fiind posibilă doar dacă densitatea, p,, a magmei este mai mică decât densitatea mediului, p2. Forţa 

motrică a ascensiunii, Fa, în acest caz, este o forţă pur arhimedică, fiind proporţională cu volumul 

magmei, VM: 

Admiţând că forma corpului magmatic este o sferă cu raza r, avem: 

ceea ce înseamnă că forţa de ascensiune creşte cu pătratul razei corpului magmatic şi devine nulă 

când P2 - p, = O. 

Pământul se află în echilibru gravitaţional numai dacă în orice loc densitatea materiei creşte 

cu adâncimea şi într-o astfel de stare, planeta poate fi concepută ca fiind formată dintr-o infinitate de 

orizonturi paralele din ce în ce mai dense, pe măsură ce ne deplasăm spre interior. Când unul din 

aceste orizonturi suferă o transformare astfel încât densitatea lui să scadă sub densitatea orizontului 

imediat superior, se realizează aşa numita "inversiune barotropă". Urmarea imediată este generarea 

forţei ascensionale a materiei în acel orizont. Formarea magmelor în orizonturile profunde prin 

topirea materiei solide preexistente, generează, indiscutabil, astfel de inversii barotropice, dat fiind 

faptul că densitatea lichidelor magmatice este mai mică decât densitatea rocilor solide din care 

provin. În consecinţă, magma tinde să-şi părăsească orizontul în care s-a format şi să ocupe o pozitie 

la un nivel superior, cerută de echilibrul gravitational (fig. 3.2.). 
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PM > P1 > P2 > p3 > p4 

FA > o 

a 

ATMOSFERĂ 

b 

--Y--PM 

C 

Fig. 3.2. - Înălţimea maxim posibilă de ascensiune a magmelor, impusă de forţa 
ascensională, F •. (00 = orizontul în care s-a generat rnagma; 0 1, 0 2, 0 3, 0 4 = 
orizonturi superioare, cu densităţile corespunzătoare Pi. P2. p3_ p.; PM = densitatea 
magmei). 

a. stare de dezechilibm gravi tational; 
b. corp intmsiv echilibrat gravita(ionaJ; 
c. lavă echilibrată gravitational. 

Teoretic, forţei ascensionale i se opune o altă forţă pe care o putem denumi foqă de 

rezistenţă la deplasare(F,) . În momentul de faţă, nu cunoaştem precis natura forţei F,, dar este 

aproape sigur că ea depinde de proprietăţile reologice ale mediului , prin care se realizează 

ascensiunea magmei, şi de intensitatea interacţiunii coezive dintre magmă şi mediu. Dacă F, are o 

natură pur coezivă - cazul cel mai simplu cu putinţă - atunci această foqă trebuie să fie controlată 

de suprafaţa corpului printr-o relaţie de forma : 

F, = f,A , 

unde f, este forţa coezivă pe unitatea de interfaţă dintre mediu şi corpul magmatic . Pentru un corp 

magmatic sferic, variaţia cu suprafaţa (interfaţa) a forţei de rezistenţă va fi 

dF, = 8m 

Cu alte cuvinte, atât F A, cât şi F, cresc cu raza (dimensiunea) corpului magmatic, numai că 

prima creşte mai repede Consecinţa este că sub anumite dimensiuni, corpul magmatic are F. < F, şi, 

deci, nu poate ascensiona. 
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3.1.3.2. Ascensiunea pe canale ver ti ca le deschise în roci mai puţin dense decât 

magma 

85 

Forţa arhimedică permite ascensiunea magmelor doar până la orizonturi unde se asigură 

egalitatea p2 = p1. La acest orizont, magma se poate acumula, formând un bazin magmatic alohton. 

A T M o s F E R Ă 

-.•~·,: ;_;, ., • .• 6Vo < O;. 
':'' · Pi'~_pg.1.h:"'.2;7'6li 

C 

Fig. 3.3. - Ascensiunea magmei pe cana le deschise, în orizonturile casante ale cnistei : 
a. ascensiunea maxim posibilă în cazul lipsei de suprapresiune - cazul 

echilibrului hidrostatic; 
b. ascensiunea provocată de existenţa w1ei suprapresiuni L1P ma i mare decât 

presiunea de coloană pgl1h; 
c. ascensiunea detenninată de con tracţia bazinului magmatic, prin deplasarea 

convergentă a pereţilor laterali . 
L1 Va = V flnlll - V ini\ia1 = var ia ţia de volum a bazinului magmatic; 
P1 = presiunea tectonică exercitată pe pere\ii mobili ai camerei rnagmatice; 
Af> = suprapresiunea exercitată de fazele volati le. 

În orizonturile cele mai superioare ale crustei terestre, unde rocile se comportă casant, forţa de 

ascensiune a magmei sau alte cauze tectonice, pot cauza ruperea rocilor astfel încât să formeze în 

acoperişul bazinului magmatic fracturi deschise până la suprafaţa crustei . Pe astfel de fracturi 

deschise magmele se insinuează şi, uneori, ascensionează până la suprafaţă, chiar dacă rocile din 

acoperiş au densitate mai mică. Numeroasele corpuri magmatice tabulare verticale (dyke-uri), ca şi 

multe coşuri vulcanice, întâlnite în diferite contexte geologice, confirmă această posibilitate. Este 

limpede că în astfel de situaţii, forţa ascensio nală nu mai este de natură arhimedică . Pe o fractură 

verticală cu pereţi rigizi, deschisă până la suprafaţă, o magmă lip sită de suprapresiune nu se poate 

ridica mai sus decât îi permite echilibrul hidrostatic (fig 3 3.a.). Singurele forţe , care pot întreţine 

ascensiunea, sunt suprapresiunile exercitate de fluidele volatile şi presiunile tectonice. Presiunea 
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tectonică este legată de mişcarea blocurilor rigide şi are efect numai dacă rezultatul final este 

comprimarea camerei magmatice(fig. 3.3 .b.). Probabil că acest caz se produce foarte rar. Mult mai 

frecvent ascensiunea pe canale deschise este cauzată de procesele de devolatilizare în bazinele 

magmatice, care generează suprapresiuni suficient de mari pentru a învinge presiunea de coloană, 

care se exercită pe canalul de ascensiune (fig. 3.3 .c.). 

3.1.3.3. Condiţia exploziei vulcanice 

Deseori, magmele care ajung în orizonturile superioare ale litosferei, explodează . Explozia 

înseamnă o creştere rapidă de volum a sistemului magmatic prin ruperea pereţilor şi depărtarea 

fragmentelor spre exterior. Explozia înseamnă, în acelaşi timp, şi o deplasare foarte rapidă spre 

suprafaţă a unei părţi din masa magmatică . 

Fenomenul exploziv este posibil numai dacă în sistemul magmatic are loc o creştere a 

energiei mecanice dincolo de o anumită limită, ca urmare a suprapresiunii, ~P, generată de 

substanţele volatile. Energia de explozie este produsul dintre volumul magmei şi suprapresiune: 

P c 
---4►• ◄◄---

Pc 
---4►• ◄◄---

Fig. 3.4. - Schema distributici presiunilor în ş i 

înafara camerei magmatice, cu suprapresiunea 
6P. 0 8 = tensiunea de "cerc" 

~E = VM LlP . 

Suprapresiunea, ~P, acţionează radiar în camera 

magmatică (fig. 3.4.), iar acesteia se opune 

presiunea, P., a mediului exterior 

Presiunea radiară din camera magmatică 

determină apariţia în roca înconjurătoare a unei 

tensiuni de tragere, cro, paralelă la suprafaţa peretelui 

Valoarea acestei tensiuni este determinată de 

suprapresiune şi presiunea externă : 

M 3 
cr =-- - P 

8 2 2 C 

(Tensiunea cro, în cazul unei camere sferi ce, este 

cunoscută sub numele de "tensiune de cerc"). Când tensiunea, cr0, depăşeşte rezistenta la rupere 

(rupere prin tragere) a mediului, are loc explozia . Suprapresiunea, ~P 0
, la care se obtine egalitatea 

cr 0 = R, 

(unde~ = rezistenţa la rupere prin tragere a mediului), de fineşte suprapresiunea de explozie. Deci : 

~p n = 2R, + JPc 

Deoarece în acoperişul camerei magmatice I\ = pgh , rezultă că adâncimea 1naxirnă la 1:<1 re se poate 

produce o explozie 111 ag111a ti că este: 
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i"\P '' - 2R, 
h m,t., = 

3pg 

Prin urmare, adâncimea maximă la care este posibilă explozia este controlată de trei factori 

independenţi : (LlP0
, R, , p). Aceasta explică de ce una şi aceeaşi magmă poate exploda la adâncimi 

diferite. Dacă rezistenţa la rupere ş i densitatea rocilor sunt considerate constante, atunci se poate 

spune că adâncimea de explozie creşte liniar cu suprapresiunea (fig. 3.5.). 

o o 

1 I 

I 

g 2 - I 

I 
~ 3 -

I 
.§ 4 (..) 

~ 
5 "' I 
6 - I 

I 

suprapresiunea, l'lP" lkbarl 
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I \ 
I • I 
I I 
I I 
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I I 
I I 
I I 
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I I 
I I 
I I 
I I 
I I 
I I 
I I 
I I 
I I 
I I 
I I 
I I 
I I 
I I 

explozie subvulcanică 
explozia rocilor uşoare (R. = 1 kbar; p=2g/cm3) 

explozia roc ilor grele (R, = 0.5kbar; p=3g/cm3
) 

Fig. 3.5. - Corelaţia dintre adâncimea maximă de explozie şi 
suprapresiunea din camera magmatică . 

3.1.3.4. Mecanismele ascensiunii magmelor 

Explozia magmatică şi ridi carea magmelor pe fracturi deschise (falii) sunt mecanisme de 

ascensiune doar în orizonturile cele mai superfi ciale ale litosferei . La adânci mi de peste I O km, nu 

se mai poate vorbi de fracturi deschise şi, probabil, nici de explozii, mai întâi pentru faptul că rocile 

au, mai degrabă , un comportament plasti c decât casant şi , în al doilea rând, pentru faptul că 

presiunile mediului , crescând considerabil cu adâncimea, împiedică ruperea prin explozie. 

Din punct de vedere reologic, orizonturile profunde ale crustei terestre şi , mai ales, ale 

mantalei , se comportă ca nişte material e pseudoplastice (în cel mai rău caz, ca nişte materiale 

Bingham). De aceea, la stress-uri de forfecare de lungă durată , ele curg ca nişte fluide cu foarte mare 

vascozit ate (coeficienţii de vâscozi tat e ai roci lor din orizonturile profunde depăşesc 1010 Pa-s, fiind , 

p1ubabil , de mii de ori mai mari decât cei ai magmelor foarte vâscoase) 
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Prin urmare, la adâncimi mari de zeci şi sute de km, un corp magmatic apare fată de 11 1t.: diu l 

2 

1 a. 

............... 

- - l t 
·· ···•· ···· ·•···•··"" 

l, 2, 3, 4 = repere orizontale 
Zo = adâncime corp autohton 
zr = adâncime corp alohton 

X 

C. 

z d. 

Fig. 3.6. - Ascensiunea magmelor mediată de curgerea plastică a rocilor perimagmatice. 
a. distribuţia forţelor în magmă şi în roca perimagmatică ; 

b. distribuµ a stress-ului de forfecare; 
c. distribuţia linii lor de curenţi în roca perimagmatică ; 

d. şistozitatea remanentă a rocii perimagmatice generată de intnJZie: 
Zo = adâncimea de generare 

înconjurător ca un corp fluid într-un mediu, de asemenea, fluid, dar mai vâscos şi nu ca un corp fluid 

într-un mediu rigid . Forţei arhi medice de ascensiune, Fa, i se opune o forţă egală şi de sens comrar 

care acţionează în materia mediului perimagmatic. Pe pereţii verticali ai corpului magmati c cele 

două forţe generează forţe de forfecare care obligă magma să "curgă" în sus, iar roca mediului în jos 

(fig. 3.6.). 

Curgerea periplutonică a rocilor, pe suprafeţe mai mult sau mat puţin paralele cu pereţii 

camerei magmatice, perturbă structura rocilor plutonice. Cel mai probabil, rocile străpunse de 

intruziune devin şistoase, chiar dacă iniţial au fost izotrope. Suprafeţele de şistozitate materializează 

suprafeţele de curgere ale rocilor perimagmatice şi se pot conserva în timp geologic . Zona de roci 

şistoase, generată prin ascensiunea magmei, apare ca o coloană verticală, care se extinde între corpul 

magmatic alohton şi orizontul de origine (fig. 3.6.d.). 

Un alt mecanism posibil este prin prăbuşirea tavanului corpurilor magmatice (fenomen 

descris sub numele de stopping). Acest mecanism este posibil numai dacă forţa de rezistentă la 

rupere (prin tragere) a rocilor din tavan este depăşită de forţa de cădere ( egală cu Fa , dar de sens 

contrar): 

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



3. Procese maRmalice - 3. / . Afişcarea mecanici! a magmelor 89 

De aceea, prăbuşirea devine posibil ă doar acolo unde roci le periplutonice se pot rupe uşor 

(au suprafeţe mici de rupere, dar mase mari sau au fost dej a fracturate pnn procese tectonice 

.•. PI •.•.•. . .•. • ...•. . .•.•.•. . .•. •.•...• . • 

...... .. ... ; ....• .... ;. ... ,;. ....•.... ;. ... .; .... ; .... ;. ... ,; .... ; .... .. ..... .... ; ... ;. ... ,;. .. ; .. ;. . .;. .. : 

} I~iit~ :} 
recje: :: -,-'+ :: : : 

l~h~~iă • 

Fig. 3. 7. - Ascensiunea magmei prin prăbuşirea tavanului . 
a. poziţia blocului înainte de cădere ; 

b. poziţia blocului după cădere ; 

c. poziţia breciei tectonice fa \ ă de magmă , înaintea prăbuşirii . 

d. poziţia de echilibru a magmei , pe fractură , după ascensiunea prin stopping. 

anterioare) . Blocul căzut din tavan, fiind mai dens decât magma, cade până la fundul camerei 

magmatice, iar magma îi ia locul (fig . 3.7.a. şi b.). Dacă deasupra camerei magmatice se află o 

fractură materializată printr-o coloană de brecie tectonică cu numeroase blocuri mai dense decât 

magma, acestea se desprind şi cad, dând posibilitatea magmei să ascensione2e treptat pe fractură 

(fig. 3.7.c. şi d.). Viteza de cădere a blocurilor este condiţionată de mărimea ş i forma acestora 

Blocurile mari şi rotunjite cad mai repede decât cele mici şi cu forme complicate ~i , de aceea, 

fragmentele foarte mici şi tabulare pot rămâne mult timp în magmă sub formă de xe nolite (enclave) 

De aceea, prezenţa xenolitelor cu densi tate mai mare decât a magmei este una din dovezile care 

confirmă posibilitatea ascensiunii magmei prin prăbu şirea tavanului 

Dacă o magmă ascensionează prin stopping pe distante mari , normal ar fi ca sub coi pul 

magmatic să existe o coloană de brecie a l ohtonă care să se extindă pâ nă la orizontul de origine a 

y 

z 
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magmei (fig. 3. 7.d.). Spaţiile libere dintre aceste blocuri ar trebui să fie ocupate de magmă şi, de 

aceea, în final, brecia alohtonă va avea un ciment magmatic. Este posibil ca în multe situaţii 

ascensiunea prin stopping să fie precedată de o ascensiune prin curgere plastică a rocilor 

perimagmatice. O intruziune, care porneşte din manta, de la peste o sută de km şi ajunge în 

orizonturile casante ale unei cruste continentale, sigur trece succesiv de la un mecanism de 

ascensiune 1a altul, printr-o tranziţie care ar putea fi gradată. De aceea, coloana de brecie alohtonă, 

pe verticală, ar putea trece treptat în adâncime, la o coloană de roci şistoase (fig. 3.8.). Este posibil 

ca unele din sistemele minerale cu omogenitate de ordinul 3, numite migmatite, să se formeze pe 

această cale. 

3.1.3.5. Viteza de ascensiune 

Din date indirecte de observaţie, rezultli că magmele au ascensionat cu viteze extrem de 

diferite de la câţiva cm/ an şi terminând cu viteze care depăşesc zeci de m/s. Sunt mai multe metode 

prin care s-ar putea detennina viteza de ascensiune. Una dintre acestea ia în considerare viteza de 

cădere a corpurilor solide în mediul lichidului magmatic cu densitate cunoscută. Se pleacă de la 

premiza el un corp care, în condiţii statice, ar clidea cu viteza Vc, ar putea să-şi anuleze căderea dacă 

fluidul magmatic se deplasează în sens opus cu o viteză egală. Viteza de cldere a corpurilor solide 

mici, cum ar fi cristalele sau xenolitele de mici dimensiuni, se supune, în linii mari, legii de cădere a 

lui Stokes: 

2gr 2 (pc - P1) 
vc = 

9ri 

unde r = raza corpului (considerat sferic), p. = densitatea corpului, p1 = densitatea lichidului 

magmatic, fi = vâscozitatea lichidului magmatic, eventual a magmei, dacă corpul este ma, mare 

decât dimensiunea medie a cristalelor. 

Dacă un corp cu densitatea Pc > P1 este adus spre suprafaţă de către o magmă aflată în 

ascensiune, înseamnă că viteza de ascensiune a magmei, Va , este mai mare decât viteza de cădere a 

corpului, Vc, Cunoscând densităţile şi vâscozitatea, se pot calcula vitezele de cădere pentru orice 

dimensiune a corpurilor relativ dense. Viteza de cădere a celui mai mare dintre corpuri (cel mai 

mare cristal sau cel mai mare xenolit) arată viteza de ascensiune minim posibilă, adică • 

(va)minim = (vc)maxim 
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. ,.. 
3.2. DIFUZIA IN LICHIDUL t-.1AGMATIC 

3.2.1. Autodifuzia şi difuzia dirijată 

Toate lichidele magmatice naturale sunt soluţii policomponente. Într-un paragraf anterior s-a 

menţionat că fiecare component chimic este reprezentat prin particule specifice, ioni s-au molecule. 

În orice lichid, dar mai ales în lichidele de temperatură înaltă, se admite că aceste particule se află 

într-o mişcare continuă . Mişcarea componenţilor chimici, prin intermediul particulelor individuale, 

este denumită difuzie, în sens larg. Totuşi, trebuie făcută o distincţie clară între autodifuzie şi difuzia 

dirijată (sau difuzia în sens restrâns) . Autodifuzia desemnează mişcarea absolut dezordonată a 

particulelor chimice, specifică oricărui lichid şi oricărui gaz, indiferent dacă este monocomponent 

sau policomponent (fig. 3.9.a.). Prin autodifuzie, concentraţiile componenţilor în stările 

policomponente nu se modifică, iar viteza de mişcare a particulelor este direct proporţională cu 

temperatura. În procesul de autodifuzie este implicat orice component, inclusiv componenţii 

izotopici, cu condiţia ca temperatura să fie peste 0°K. 

Difuzia dirijată se realizează exclusiv în soluţii . Ea presupune deplasarea unui anumit 

component din soluţia dată, într-o direcţie definită şi într-un anumit sens. Deplasarea este, evident 

statistică, pentru că fiecare particulă componenţială, privită separat, este implicată în mişcarea 

dezordonată a particulelor din lichid şi numai tendinţa generală a deplasării acesteia trădează direcţia 

şi sensul de mişcare (fig. 3.9.b.). 

Spre deosebire de curgerea mecanică a fluidului (sau curgerea în masă), difuzia dirijată a 

A 

B 

a b 

Fig. 3.9. - Schema de principiu a distinc\iei dintre autodifuzie (a) şi difuzia dirijată (b). 
Punctele reprezintă pozi\iile succesive ale particulelor A şi B la diferite intervale de timp, 
iar linia frântă, care leagă aceste puncte, redă întregul drum parcurs de particule, de la 
pozi\iile ini\iale (A;, B;) până la pozi\iile finale (Ar, Br). Săge\ile indică direc\ia, sensul şi 
contrnstul deplasării, prin difuzie, a particulelor A şi B. 
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unui component nu determină schimbarea poziţională a lichidului. Ea se poate desfăşura la fel de 

bine atât în fluide statice, cât şi în cele aflate în mişcare. Această caracteristică se datorează faptului 

că difuzia dirijată a unui component, într-un anumit sens, est~ cuplată cu mişcarea difuzivă în 

contrasens a altui component. De aceea, într-un volum dat, numărul particulelor rămâne constant pe 

tot timpul difuziei dirijate, modificându-se doar proporţia componenţilor. 

3.2.2. Condiţia difuziei diriiate 

În cele ce urmează vom examina exclusiv difuzia dirijată, iar pentru simplificarea limbajului, 

o vom denumi simplu "difuzie". 

Condiţia absolut necesară declanşării unei difuzii este ca în soluţia dată să existe un gradient 

de potenţial chimic cel puţin pentru unul din componenţii soluţiei. Aceasta presupune ca potenţialul 

chimic al unui component,µi, să aibă valori diferite în puncte diferite. Dacă punctele (z1 şi z2) la care 

ne referim se află pe coordonata spaţială z, atunci gradientul de potenţial este dat de raportul: 

grad.µ, = µ 1 - µ 2 = i:1µ, 
z1 -z 2 tu 

unde µ1 şi µ2 sunt potenţialele chimice ale componentului în punctele z1 şi z2 , iar i:1z este distanţa 

dintre aceste puncte (mărime pozitivă). Gradientul, în funcţie de sensul la care ne referim, poate ti 

negativ sau pozitiv. Tendinţa difuziei este de a deplasa componenţii spre punctele cu potentiale mai 

mici (adică cu energii libere mai mici); altfel spus, difuzia unui component se realizează nu111ai în 

sensul negativ al gradientului de potenţial. Acest gradient reprezintă forţa motrică a difuziei, I· 1) , 

având semn negativ. 

La temperatură şi presiune constantă, 

µ, =µ~ +RTlna, , 

unde µ~ = potenţialul chimic al componentului în stare pură, iar a; = activitatea acestuia î11 soluţie 

Deci, în condiţii izoterm-izobare, avem: 

i:1µ, = RTlna, 

şi deci: 

Fo = RT(lna 1 -lna 2 ) 

zi - Z2 

Pentru componenţii foarte diluaţi, se poate exprima: a; = X; şi numai î11 acest cu ~pcl i,il se 

poate spune că l'.1~1; = l'.1X; şi: 
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RT(lnX 1 -lnX
2 ) 

F = - -· .. ··-··---
1) tiz 

Este important să se reţină că diferenţele de concentratie ale componentului în solutia dată nu 

dau în orice circumstanţă şi diferenţe de potenţial chimic. Aceasta este urmarea faptului că 

potenţialul chimic este influentat şi de alti factori, deosebit de importanţi fiind temperatura, 

presiunea şi gravitatia. l endinţa generală a difuziei este de a anula diferenţele de potenţial chimic de 

la un punct la altul şi nu neapărat de a anula concentraţiile. Dimpotrivă, în lichidele magmatice, 

unde temperatura şi presiunea diferă de la un punct la altul, difuzia unui component anulează 

gradientii de potential înainte de anularea gradienţilor de concentraţie. În soluţiile lichide este, deci, 

perfect posibil ca un component oarecare să difuzeze chiar de la zonele cu concentraţii mai mici spre 

zonele cu concentraţii mai mari. Cu alte cuvinte, sensul difuziei nu poate fi prevăzut decât dacă ni se 

precizează condiţia difuziei. lată câteva din situaţiile posibile: 

1. Dacă în lichidul magmatic avem: 

~ T = ~p = O şi a; = X; , 
~ ~z 

atunci pe direcţia z, difuzia se realizează dinspre punctele cu concentraţii mat man spre cele cu 

concentratii mai mici. 

2. Dacă în lichidul magmatic avem: 

ŞI 

atunci, în planul orizontal, unde se manifestă gradientul termic staţionar, difuzia tinde să deplaseze 

componenţii cu entropii (entropii parţial molare) mai mici spre temperaturi mai mari şi invers. De 

pildă, dacă în lichidul magmatic se găseşte dizolvat un component volatil (cu entropie mai mare 

decât componenţii nevolatili), în prezenţa unui gradient termic, substanţa volatilă tinde să difuzeze şi 

să se concentreze spre zonele cu temperaturi mai mari, iar în sens invers vor difuza componenţii 

nevolatili (vezi figurile 3.12. şi 3.13). 

3. Dacă în lichidul magmatic avem: 

ŞI 

atunci componenţii cu volume parţiale mai mari vor tinde să difuzeze spre zonele cu presiune mai 

mică, iar substanţele nevolatile in sens invers. 

4. Dacă într-o coloană de lichid magmatic, cu mare extindere pe verticală, avem o 

temperatură constantă şi: 

~p = pg~h , iar grad X; = O , 

.i1u1H.:i componentii cu densitate mai mică tind să se deplaseze spre zonele mai înalte ale coloanei, şi 
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În condiţiile 2, 3 ş1 4, tendinţa difuziei este de a creea gradienţi de concentraţie (şi nu de a-i 

anula) până la un prag de echilibru când difuzia va înceta. 

Gradientul de concentraţie compatibil cu echilibrul, pentru fiecare din aceste condiJii în 

parte, se numeşte gradient de echilibru al concentraiiei şi-l vom nota: 

grad.X; 

La condiţia ( 1 ), 

grad.µ; = O ş1 grad.X; = O 

La condiţiile (2), (3), (4), 

grad.µ; = O ş1 grad.X; Ţ. O 

Evident, dacă schimbăm condiţiile, se schimbă automat şi concentraţiile de echilibru. 

3.2.J. Viteza de difuzie 

Numărul de moli de substanţă, eventual numărul de particule care, prin difuzie, traversează o 

arie de i cm2 în unitatea de timp, defineşte viteza de difuzie, vo . Aceasta este direct proporţională 

cu forţa motrică a difuziei: 

(semnul "-" este pus pentru a da valoare pozitivă vitezei, având în vedere că forţa motrică este 

negativă). Coeficientul de proporţionalitate, Di , este numit "coeficient de difuzie" , fiind măsura 

mobilităţii particulelor. De reţinut că mărimea vo nu exprimi distanţa pe care o parcurge 

componentul în unitatea de timp, ci cantitatea de masă care trece printr-o unitate de suprafaţă în 

unitatea de timp. Totuşi, prin intermediul coeficientului Di , care este măsura mobilităţii particulelor, 

putem calcula distanta pătratică medie, .1.z , pe care o parcurg particulele în direcţia difuziei, în 

intervalul de timp .1.t, şi anume: 

.1.z 2 = 2D;.1.t 

Deci pentru coeficientul Di, pot fi date două definiţii: 
A-2 

D =-~ i D =-u_z_ 
' F ş ' 2.1.t 

D 

Din pnma definiţie rezultă că Di exprimă numărul de moli care traversează unitatea de 

suprafaţă în unitatea de timp (la o forţă motrică egală cu unitatea), iar din a doua definiţie rezultă că 

Di exprimă distanţa pătratică medie pe care o parcurg particulele în unitatea de timp. Unitatea de 
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măsură pentru D; este cm2/s, care rezultă din ultima definitie. (Aici, prin simbolul cm2 
, nu se 

întelege o arie pătratică cu latura de I cm, ci pur şi simplu pătratul distantei medii - exprimată în cm 

- pe care o parcurg particulele în directia difuziei, într-o secundă. De aceea, dacă, de exemplu Di = 

10·9 cm2 /s, deducem că în 109 secunde particulele parcurg o distanţă medie, t:.z = ✓9 = 3 cm.) 

Încă de la începutul secolului al XX-iea s-a ajuns la concluzia că viteza de difuzie a unor 

particule este influenţată de temperatură, raza particulei şi de vâscozitatea mediului în care are loc 

difuzia, ceea ce este exprimat prin ecuaţia Stokes-Einstein: 

D= kT 
6,r.,.. T/ 

unde k = constanta lui Boltzman, T = temperatura absolută, r = raza particulei, ri = vâscozitatea 

mediului. 

Ulterior s-a precizat că şi alţi factori influenţează coeficienţii D; , ca de exemplu presiunea 

totală, compoziţia mediului de difuzie, structura particulei care difuzează (mai ales în cazul 

particulelor complexe polimerizabile), sarcina electrică a particulelor, forma particulelor (pentru că 

în mod cert particulele multor speciaţii chimice sunt departe de a fi sferice) etc. Este putin probabil 

că, în viitorul apropiat, se vor elabora ecuaţii universal valabile pentru calcularea coeficienţilor Di ai 

diferitelor speciaţii. Tocmai de aceea se face apel la experiment, tatonându-se metode şi conditii cât 

mai diverse. Primele experimente cu privire la difuzia în magme au fost efectuate pe sticle şi pc 

zguri. Abia după anul 1970 s-au abordat, experimental, difuziile direct pe topituri. pornindu-se de la 

-4 

Cl -6 
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_g 
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6/1000 4/1000 0.5/1100 0.5/1000 

I I I I 

4 

lg'll 
5 6 

Fig. 3. IO. - Relalia între difutia unor componenli şi vâscozitatea topiturii. (date 
experimentale - dup;1 A S Chckhmir and M.B. Epclbaum, 1991) 

cele simple (monominerale) şi terminând cu cele complicate, respectiv topiturile rocilor (granitclor. 

bazaltelor etc). Datoritf1 acestor experimente cunoaştem astăzi cocficicntii de difuzie pentru cei mai 

1mpurtanti componenţi chimici ai topiturilor magmatice. Deşi aceşti cocficienti au valabilitate dnar 

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



96 3. l'roct'S<' magmatice - 3. :!. JJ~fi1:ia iii liclriilrtl magmatic 

pentru cazuri concrete (vezi tabelele 3.1., 3.2., 3.3., 34., 3 5. şi figurile 3.10, 311 ). putem. t, i111·,-1 

sesiza o regulă generală subliniată de Chekhmir şi Epelbaum ( 1991 ), şi anume: intr-o topitm:, d.11.1 ~1 

in conditii fizice date, cel mai greu difuzează cationii formatori de retea (Si, Al), iar cel 111a1 t1~u1 

cationii monovalenti (alcalini) şi substantele volatile (mai ales apa). 

Tabelul 1.r. l.1. - Coeficienlii de difuzie ai unor componenţi în topitura albit - apă (P..,. = 0.5 kbar, T = 1000°c -

I I00°C, XH O =1.7 % . procente de greutate) - (după A.S. Chekhmir şi M.B. Epelbawn, 1991) 
1 

Componentul Mineralul dizolvat în Coeficientii de difuzie Di (cm•/s) 
topitură 1000°c 1100°c 

---·-

SiO2 Cuart 8.7 X 10-11 2.7 X 10"10 

SiO2 Anortit 2.5 X 10"11 4.4 X 10-TU 

SiO2 Nefelin 1.3 X 10-'J 4.1 X 10-'J 

AhOJ Cordierit 1.1 X 10"9 ---
AhO3 Anortit 2.5 X 10-11 4.4 X 10-TU 
CaO Anortit 2.5 X 10"11 4.4 X 10"

10 

CaO Wollastonit 1.3 X 10·11 2.0 X 10-H 

MgO Enstatit 2.5 X 10·9 5.0 X 10"8 ·-

MgO Cordierit 1.0 X 10"11 ---
FeO Favalit 6.8 X 10-'J 2.0 X 10-K 

Na+ - K+ AbL - OrL 6.0 X 10"7 J.7 X 10"6 

Na2O Nefelin 1.3 X 10-9 4.) X 10·9 

P2Os Apatit 3.4 X 10-II 5.3 X 10-II 
-

---- - ---

Scheeht 5 3 X )0 11 

·-------

MoO2 Molibdenit 2.5 X 10-IU 3.6 X 10·9 
-

TiO2 Sfen J.4 X )0-IU 8.0 X 10-IO 
··-

Fe2O3 Hematit 2.2 X 10-IU 5.3 X 10"10 

SnO2 Casiterit 4.4 X 10·'J 1.3 X 10-K 
--

Cu2O Cuorit 6.lxt0·11 ---
H2O H2O 9.) X 10"7 l.6xl0~ 
H2 H2 8.0 X )0-4 ---

Tabelul nr. J.l. - Coeficienµi de difuzie ai unor componenli în topitura albit - apă (P..,. = 2 kbar, X H ,u = l 8%, 

procente de ~eutate T = l000°C) - (duoă A S Chekhmir si M B Eoelbaum, 1991) . . . 

Componentul Mineralul dizolvat în topitură Coeficienţii de difuzie D; 
(cm2/s) 

SiO2 Cuarţ 3.4 X 10-ID 
SiO2 Anortit 4.1 X 10-TTJ 

AhO3 Anortit 2.4x 10-'J 
CaO Anortit 8.5 X )0-K 
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3. Procese magmatice - 3.2. Difuzia fn lichidul magmatic 97 

Tabelul nr. J.J. - Coeficienţii de difuzie ai unor componenţi în topitura albit - apă (Pwc = 4 kbar, T = I000°C - I I00°C, 

XH O =6.5 % , procente de greutate) - (după A.S. Chekhmir şi M.B. Epelbaum. 1991) 
' 

Componentul Mineralul dizolvat în Coeficienţii de difuzie O; (cm2/s) 
topitură 1000°c 1100°c 

SiO2 Cuarţ 2.8 X 10"':I ---
SiO2 Anortit 2.5 X 10·':I 4.4 X to·':I 

SiO2 Nefelin 6.4 X 10·':I 8.6 X 10"':I 

AhO3 Nefelin 6.4 X 10·':I 8.6 X 10"9 

AhO3 Anortit 6.5 X 10"9 9.5 X 10"" 
CaO Anortit 4.0 X 10"' 5.1 X 10"1 

MgO Enstatit 7.0 X 10-H 9.5 X 10-H 

Na2O Nefelin 6.4 X 10·':I 8.6 X 10"" 

Tabelul nr. J.4. - Coeficienl,ii de difuzie ai unor componenti în topitura albit - apă (P"" = 6kbar, X H O = 8.5%, 
l 

procente de greutate, T = I000°C) - (după A.S. Cheklunir şi M.B. Epelbaum, 1991) 

Componentul Mineralul dizolvat în topitură Coeficienţii de difuzie D; 
(cm2/s) 

SiO2 Anortit ).4 X 10-':I 

AhO3 Anortit 9.5 X J0-':1 
CaO Anortit 9.1 X 10"1 

MgO Enstatit 1 1 X 10·1 

Difuzia apei în topiturile magmatice a constituit obiectul mai multor cercetări experimentale 

(vezi fig. 3.12. şi fig. 3.13). Printre altele, s-a constatat că D 11 0 este dependentă de concentratia 
l 

Tabel nr. J.5. - Coeficien\ii de difuzie ai SiO2 în topitura 
albit - apă la l000°C şi la diferite presiuni şi conţinuturi în 

apă. 

Componentul Presiunea Continut Coeficient 
totalii în aeă de difuzie 

SiO2 l atm o 4.1 X 10-I~ 

SiO2 0.5 kbar 1.7 8.7 X I0' 11 

SiO2 2.0 kbar 3.8 3.4 X l0-IO 

SiO2 4.0 kbar 6.5 2.8 X l0'9 

SiO2 6.0 kbar 8.5 3.4 X l0'
9 

6' 
i:5-e 

Ol) 

.2 
-10 

-11 

-12 -I ---"T---r --·-•-- , --,·· -----.---• 

0 11,d (%f - prtcen?e d/gr~u~ak 
8 ~ 

Fia:. J.11. - Difuzivitatea SiO1 în topitura albit - apă la 1000°C (după A.S Chekhmir aud M.B. Epclba11111 l 'J'J Ii 

apei în topitură. Astfel, în intervalul termic cuprins între 750 -- 850 °C şi presiuni 100 - 2000 bar,, 111 

topitura de obsidian (echivalentul topiturii riolitice), 0 11 , 0 = 10· 9
, la conţinuturi foarte mici de apă 
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98 3. J,rocesc ma}{matice - 3. 2. Difuzia în lichidul 111ag111at1c: 

şi D 11 0 = I O 7
, pentru conţinuturi de 6% 

l 

H20 (procente greutate). Această creştere 

exponenţială a coeficientului 

proporţia de apă este pusă pe seama 

schimbării <;peciaţiilor. Astfel, la conţinuturi 

mici, apa dizolvată se află predominant sub 

formă de (OH)" , adică speciaţie ionică, pe 

când la conţinuturi ridicate, ea se află 

predominant ca molecule H20 (speciaţie 

neutră). Speciaţia ionică, fiind legată mai 

ales de siliciu ca Si(OH)4 , difuzează mai 

încet decât moleculele de apă, slab legate de 

ceilalţi cationi. Ca şi pentru alte substanţe, 

difuzia apei este influenţată de temperatură, 

dar într-o măsură mai redusă. După Shaw 

(1974), relaţia DH O şi temperatură este mai 
l 

evidentă la concentraţii mici ale apei, fiind 

de forma: 

DH O = l.5-10 8 exp(-11.250/ RT) 
l 

Referitor la difuzia celorlalte substante 

volatile, datele experimentale sunt mat 

20 

15 

t10 

5 

l6S0°C IJ~O"l' 

o ,Y. - ,-·· T, 

o 1 2 3 4 5 6 7 8 
Disl11nta 11111111 

Fig. 3.12. - Reparti\ia de echilibru a clc111c111du1. 
ob\inută experimental în 26-l de orc, i11 licl11d11l 1111111 

bazalt de rift oceanic (mid-occa11 ridge basall). i111r-1111 
spa\iu cu gradient geotermic sta\ionar de - (,0°{'/111111 

(după Watson şi Bakcr, 1991 J 

puţine. După toate probabilităţile, C02 difuzează în majoritatea magmelor sub formă de (CO I)' 1a1 

coeficientul său de difuzie este influenţat de temperatură, conform relat iei. 

De(, =35-exp(-466/RT) 
l 

De reţinut însă că, la T = constant, Dro este vădit influentat de proporţia H20. în sens u c:scătrn 
l 

grnd T .... 

X, 

o~-----------' o , .. , distanţa 11 

Fig. 3.13. - Rcparti\ra de cd11hb111 a 
componen\ilor unei sohl\ii lichide i11 
condi\iilc existc11\c1 w111i grad1c11t tei 1111..: 
sta\ionar, pc direcţia z, intre pu11..:tclc ,,, şi „ 1 

a. - Componcn\i cu entropii paqi;1l 111ola1c 
relativ mari, 

b. - Componcn\i cu c11tropi1 paq1al 111ul.11c 
relativ mici 

D;fuzia oxigenului în topituri predominant bazaltice, la temperaturi cup1111~c i1111e I tJ<iO 

1450 °C. oscilează între valori D0 "- 4 • 1()"
6 cn?/s pană la ()0 °-· I ff 7 rni2 /s ( Du 1111, I (JX2) 
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3. l'roce.1c 111ag11wlic ,, - _,_ 3. Cristalizarea lichult'lor 11wp11,1tin: 

3.3. CRISTAUZAREA UCHIDELOR MAGMATICE 

3.3.1. Teoria echilibrelor de fază în sistemele magmatice 

3.3.1.1. Simboluri speciale 

y1 
I 

V' 
I 

a; 

Yi 
is 
iL 
l'lS; 

l'l V; 

- lichid 
- solid cristalin 
- energia liberă a fa:t:ei lichide 
- energia liberă a fazei solide (cristaline) 
- componentul luat în consideraţie 
- ceilalţi componenţi din fază 
- energia liberă molară a componentului i (potenţialui chimicJ 
- potenţialul chimic al componentului i în fază lichidă 

- potenţialul chimic al componentului 1 ;11 faza solidă 

( cristalină) 
- compoziţia chimică globală 

- compoziţia chimică globală a lichidului 
- compoziţia chimică globală a solidului cristalin 
- concentraţia componentului i (cu valori posibile O <o. :'-, s I) 
- concentraţia componentului i in fază lichidă 

- concentraţia componentului i în fază solidă 

- entropia componentullli I i11 fază lichidă 

- entropia componentului I în fază solidă 

- volumul componentului i în fază lichidă 

- volumul componentului i în foLă solidă 

- activitatea componentului i 
- coeficientul de activitate al componentului i 
- componentul i în faza solidă 
- componentul i în faza lichidă 
= SL -S' 

I I 

= yL -V' 
I I 

3.3.1.2. Condiţia echilibrelor de fază. Varianta echilibrelor. 

')') 

Datorită răcirii sau a altor cauze, pe care le vom examina ulterior, lichidul r11agma1ic se 

solidifică rezultând, de cele mai multe ori, faze mine1ale cristaline În cnrpu11le rrHi.gniatice de mari 

dimensiuni, timpul necesar cristalizării cumplete poate li de sute de 111i1 de ani, interval in caic font 

lichidă coexistă cu diferite faze solide, numite 1n mod curent minerale 111agma1ice Putine di1111e 
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100 3. /'roco,: magmatice - 3.3. Cristalizarea lichicle/or magmatice 

aceste faze cristaline sunt monocomponente (sau practic monocomponentc), cum ar fi cuaqul. Cele 

mai numeroase sunt soluţii solide (cristalosoluţii) bicomponente sau policomponente, cunoscute, în 

general, sub numele de minerale magmatice mixte. O parte din mineralele mixte sunt cristalosoluţii 

parţiale, adică sunt faze mixte cu miscibilitate limitată a componenţilor. Aşa sunt, de exemplu, 

feldspaţii magmatici la presiuni mari ale vaporilor de apă, unii piroxeni etc. Altele sunt soluţii solide 

totale: oii\. inele fero-magneziene, feldspaţii plagioclazi, piroxenii fero-magnezieni etc. Cu alte 

cuvinte, dacă magma nu a fost de la început polifazică, cel puţin în intervalul de timp cât durează 

cristalizarea, ea devine cert un sistem polifazic. Tendinţa generală a sistemului magmatic este de a 

stabilii un echilibru între faze, iar abaterea de la echilibru se manifestă ca o reacţie chimică a fazdor 

prin transferul componenţilor chimici de la o fază la alta. Abaterile se pot realiza pe mai multe căi şi 

pentru fiecare tip de abatere este implicat un anumit fel de reacţie. Înţelegerea echilibrelor de fază 
este, aşadar imperios necesară, dacă vrem să înţelegem direct direcţiile şi sensurile posibile ale 

cristalizării magmatice. 

Prima problemă care se pune este cunoaşterea condiţiei de echilibru, iar a doua, la fel de 

importantă, este să ştim câte feluri de echilibre pot fi între faze. Răspunsul la a doua problemă este 

condiţionat de rezolvarea, în prealabil, a altei probleme: Câte faze pot fi în echilibru, dacă ne este 

cunoscută compoziţia globală a sistemului ? 

Din punct de vedere cinetic, echilibrul între faza lichidă şi cea solidă poate fi definit ca o 

stare a sistemului în care cantitatea de substanţă care trece din lichid spre solid este identică cu cea 

care trece în sens invers. Echilibrul chimic nu înseamnă, deci, lipsa mişcării la nivel atomic, ci doar 

o anulare de sensuri ale mişcării. Această imagine cinetică a echilibrului, deşi este sugestivă, nu are 

totuşi, utilitatea practică pe care ne-o oferă imaginea termodinamică. Din punct de vedere 

termodinamic, echilibrul dintre faza lichidă şi oricare altă fază solidă este realizat numai atunci 

când, pentru orice component din sistem, se poate scrie egalitatea: 

L ' µ, = µ, 

Dacă µ~ > µ~, componentul tinde să cristalizeze, iar dacă ~t~ < µ'., procesul decurge invers 

şi el este numit fie topire, fie dizolvare. Cunoscând că temperatura, presiunea şi concentratiile X; ale 

componenţilor determină potenţialele chimice, putem prevedea cum anume ar trebui modificate 

aceste variabile oentru ca procesul de cristalizare să se poată, într-adevăr, realiza 

Cât priveşte numărul de faze aflate în echilibru, la această problemă ne răspunde regula 

fazelor: 

f=c+n-w. 

undef= numărul fazelor aflat în echilibru. c = numărul componentilor, n = numărul factorilor fizici 

care pot influenta potentialele chimice, iar w = varianta (gradele de libertate ale sistemului) Aici 

trebuie tăcute câteva precizări: Compo11e11ţii la care se referă regula fa:e/or 1111 suni l'iemmld,· 

chimice pre:e11/e 1i1 lichidul 11w1,:m(l(ic, ci comhi11aţii ale llL-'t'slora, slahile chimh· 1i1 co11dt/ill,· 
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ma;.:matice. U11eori pot Ji rt.:JJre::e11/ufi /!III/ rru::1· ,",'1(h CaO, MgO, K:,<J, U20 etc. Dar de cele mai 

11111/te ori s1111t silicaţi c11 co111J)(J::Jf ie s/()Jchiometrică. Î11 această ultimă categorie inlră /oale 

mi11eralele pe care le co11sideriim 111ut1uc·o11JJHme11/e, precum şi foţi terme11ii extremi ai tuturor 

mineralelor mixte care se pol topi COIIKl'lll'III. /Topirea co11grue11tă presupune concordanţă totală 

illlre chimismul compo11!!11t1d11i î11 stare solidil şi cel în stare de topitură.} Principalii componenţi ai 

lichidelor silicatice s1111t: 

• silicea: Si02 

• compone11ţiife/d\patici: NaA/Si30s, KA!Si30t1, CaA'2Si20s 

• compo11e11ţiifeld\patoidici: NaA/Si(h KA/Si0-1, KA!Si206 

• compo11e11ţii piroxe11ici: Mg,C.,'iOi, FeSi(h CaMgSi206, NaAISi20 6, NaFeSi20 6 

• compo11e11ţii ulivinici: .!vfg2.\'i0~. 1'<!2,\'iCJ,1. 

Dacă topitura este formată doar din albit (NaAISbO8) sau numai din forsterit (Mg2SiO4), 

pentru regula fazelor, sistemul este monocomponent, în ciuda faptului că aici sunt prezente mai 

multe elemente chimice. Confuzia între numărul elementelor chimice şi numărul componenţilor 

termodinamici poate duce la nedorite erori Jc interpretare a echilibrelor de faze. 

După numărul componenţilor, sistemul magmatic poate fi mono· , bi', tricomponent etc. Un 

sistem bicomponent (A,13) poate fi, de ext:rnplu, reprezentat prin sistemele: SiO2 •- NaAISbO8, 

CaAbSiiOs - CaMgSi2O6 , NaAISiJO8 -- CaA'1Si2Os etc. şi el poate fi denumit după numele 

mineralogic acordat componenţilor: sistemul cuarţ - albit, anortit - diopsid, albit - anortit etc. Ca 

sisteme tricomponente (A,B,C) pot fi toate, ca de exemplu SiO2 - KAISiO4 - NaAISiO4 etc. 

Cifra n din regula fazelor este, în gencn1l, admisă ca fiind cel mult n = 2, pentru că singurii 

factori fizici care pot influenţa major echilibrul de fază, sunt temperatura şi presiunea. Dacă unul din 

aceşti factori rămâne constant, atunci n ~ J Funcţie de natura factorului fizic constant, echilibrele de 

fază pot fi: (a) izoterme, (b) izobare. Dacă ambii factori sunt constanţi, atunci n = O, ceea ce 

înseamnă că echilibrele de fază nu pot ti influenţate de factori fizici, ci de alţi factori, nefizici. Care 

ar putea fi aceşti alţi factori'7 Evident, nu pot fi decât concentraţiile componenţilor, care se pot 

modifica independent una de cealHltă Numărul maxim al acestor factori compoziţionali este c-1. 

Varianţa sistemului, w, prevăzută în regula fazelor, este extrem de importantă. Ea este un 

număr care arată câte anume din toate cele 2 + (c - 1) variabile se pot modifica independent una de 

alta, fără ca n~111"irul f al fazelor aflate în cehi libru să se perturbe. Numărul w (numărul gradelor de 

libertate) are două extreme posibile, ceea ce poate fi dedus din însăşi regula fazelor: 

w~c+n-f 

Cum sistemul trebuie să aibă cei puţin o fază (f2'. I), rezultă că 

o::;w'.'::c+n-1 

Cu alte cuvinte, varianţa maximă creşte gradat cu numărul componenţilor. 

Funcţie de valorile gradelor de libertate, echilibrele de fază pot fi: 
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102 3. Procese magmatice - 3.3. Cristalizarea lichidelor magmatice 

• Echilibre invariante, când se atinge numărul maxim posibil de faze aflate in 

echilibru: f = c + n. Aici nici unul din factori nu poate varia independent. 

• Echilibre monovariante, cu f = c + n - 1. 

• Echilibre bivariante, cu f = c + n - 2. Aici se atinge numărul minim posibil de 

faze la sistemele monocomponente (f= 1) 

• Echilibre trivariante, cu f = c + n - 3. Aici se atinge numărul minim posibil de 

faze (f = l) la sistemele bicomponente. 

• Echilibre polivariante (cu w ~ 4 ). Sunt posibile doar la sistemele cu c ?:- 3 

Un sistem magmatic este, de cele mai multe ori, policomponent şi, deci, varianta lui poate 

oscila de la w = O până la w = c + n - 1. Un sistem pentacomponent, de exemplu, are, în condiţia 

invariantă, numărul maxim posibil de 7 faze în echilibru, cel mai probabil 6 faze solide (6 minerale) 

şi o fază lichidă. În această situaţie, orice schimbare oricât de mică a T, P sau X; determină dispariţia 

uneia din faze. În schimb, în condiţiile de maximă varianţă (w = 6), sistemul este reprezentat printr-o 

unică fază care cuprinde toţi componenţii. Această fază nu poate fi decât lichidă sau o fază de 

vapori. În această stare se pot schimba independent una de alta 6 variabile (T, P şi c - n 

concentraţii), fără ca unica fază a sistemului să dispară. Este clar că, în condiţii izobare, echilibrele 

invariante (populate de faze solide) trebuie să existe la cele mai joase temperaturi ale sistemului 

magmatic, pe când echilibrele polivariante (cu maximă varianţă), trebuie să existe la temperaturi 

înalte. Temperatura maximă la care dispare orice fază solidă, pentru a rămâne o unică fază lichidă, 

se numeşte temperatură liquidus (T L), pe când temperatura condiţiei invariante, se numeşte solidus 

(Ts). Între Ts şi TL sistemul magmatic parcurge toate tipurile de echilibru, separate pe crileriul 

varianţei. Această regulă nu are, însă, valabilitate decât în condiţii izobare. În condiţii izoterme, 

sistemul poate, de asemenea, să evolueze de la starea de echilibru monofazic la starea invariantă ( de 

echilibru polifazic), dar, de data aceasta, prin variaţiile de presiune Foarte uşor c.e pul 111(>1:rtea 

aceste evoluţii posibile ale fazelor dacă vom utiliza diagrame ale echilibrelor de i'az;i l'c·lr,,logia 

modernă utilizează mult astfel de diagrame. Ele exprimă într-o formă t;ondensată o cantitate 

apreciabilă de informarii, dar pentru a le citi, este necesar să cunoaştem principiile fundamentale ale 

echilibrelor care stau la baza construcţiei diagramelor. În paragrafele ca, t! urmea.1{1, vn111 1 rece: in 

revistă tocmai aceste elemente de bază care ne permit citirea corectă şi rapidă a diag1a111elu1 de fozf1. 

fie construite pe cale experimentală, fie pe baze teoretice 
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3.3.1.3. Puncte de echilibru: Temperatura de echilibru (T .. ), presiunea de 
echilibru (Pc) şi concentraţia de saturaţie x :a1 

103 

a. La P = constant şi Xi = constant, singurul factor de care depinde echilibrul este T Potentialele 

chimice ale componentului i în cele două faze sunt 

legate de T prin relaţiile · 

Prin urmare, condiţia de echilibru se realizează la o 

singură temperatură, Îe = temperatura de echilibru. 

Pentru orice altă temperatură, T -:;:. T. , echilibrul este 

perturbat, adică µ: -:;:. µ ; (fig. 3.14.). La T > T. 

devine stabilă faza lichidă, pentru că entropia 

lichidului este mai mare decât cea a solidului . 

~l, 
~L : P = constant 

X, = constant 

µ : = µ: 

stabil (i' ) 

(TJP. X, T 

Fig. 3.14. - Varia~a µ: şi µ ~ cu temperaturn. 

b. La X; = constant şi T = constant, echilibrul depinde doar de presiune Potenţialele chimice şi 

presiunea stau în relaţiile: 

(
aµ : J = y L aP , ş1 

T.X, 

Potenţialele chimice sunt egale numai la o anumită presiune, P. (presiunea de echilibru). Pentru 

orice altă presiune P -:;:. Pe , echilibrul este perturbat (fig. 3.15 ). La presiuni mai mari decât P. , 

(a) 

T = constant 
X, = constant 

V'-
I 

stabil (i') 

(P. ) 1' ,X , 

µ '. 

> v.· 
I 

p 

µ: · = µ: 

(b) 

T = constant 
X, = constant 

y_L < y_• 
I I 

stabil (iL) 

p 

Fig. 3. 15. - Varia1ia µ, cu presiunea: (a) - cazul când v ,L > v,·. (b) - cazuJ când v,L < V,' _ 

devine stabilă faza cu volume molare mai mici . 

c. În condiţii izoterme şi izobare, singurul factor care poate modifica potenţialele chimice, µi , este 

concentrati a componentu lui X, Conform definitiei potenţialului chimic, avem 

~l ~ = ( µ :' ) 
1 + R T I n X : + R T I n y: 

~i'. = (~( )' + R T ln X'. 1-- RT ln Y'. 
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Aici (µ~ )'- şi (µ:' )' sunt potenţialele chimice ale componentului i în stare pură, dar în cele 

două stări de agregare (L şi s). Presupunând că, atât solutia lichidă, cât şi cristalosoluţia se comportă 

ideal ( y: = r: = I ), putem scrie condiţia de echi Ii bru ast Id. 

(µ~l +RTlnX: =(µ~)' +RTlnx: 

Concentraţia X~, la care se realizează echilibrul, este numită concentraţie de saturaţie a 

componentului i în lichid şi va fi notată cu simbolul (x L) . Dacă XL > (x 1) 
1 

, atunci avem o 
1 sat 1 1 sa 

stare de suprasaturaţie a componentului i în stare lichidă. În consecinţă, componentul i tinde să 
cristalizeze. Dimpotrivă, dacă componentul i este subsaturat în lichid, atunci el tinde să treacă din 

faza solidă în cea lichidă (se topeşte sau se dizolvă în topitură). 

3.3.1.4. Curbe de echilibru monovariante 

În cazul că doar unul din cei trei factori de care depinde echilibrul rămâne constant, atunci 

sistemul L - s este reglat simultan de doi factori variabili. Condiţia de echilibru poate fi modificată 

în aşa fel încât, dacă unul din factori se schimbă independent, celălalt factor devine obligatoriu 

variabilă dependentă de primul. Perechile posibile de variabile sunt: 

• P -T (X;= constant)= echilibru monovariant termo-baric 

• T - X; (P = constant) = echilibru monovariant izobar 

• P - X; (T =constant)= echilibru monovariant izoterm 

3.3.1.4.1. Linii termobarice. Diagrame T- P 

Să presupunem că am obţinut echilibrul între lichid şi solid la o anumită concentra\ie de 

saturaţie, la presiunea P; şi T; (fig. 3.16.). Punctul I din figura 3. 16 redă grafic conditia de echilibru 

p 

P; 

(a) 

X:= constant 

X: = constant 

T, 

? 

T 

SOLID 

i' 
il. 

(b) 

•• ... 

♦• „o ,, 
+ 
I 

LICH!D 

p ~ 
' .. o .. 

--, • .. , 
SOLID 

T (c) 

Fi,:. 3.16. - Condiţiile T, P de echilibru 1110110,arialll intre lichid (L) şi solid (s) 
• (a) - Coordonatele unei condiţii de cchilibm i11variant în diagrnma T - P 
• (b) - Linia monovaria.nlă când tl V> O 
• (c) - Linia monovariantă c:iud tl V< O. 

LICHID 

i' 
i' 

.. 
T 
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termobaric. Se poate demonstra că, pe diagrama T - P se găsesc o infinitate de puncte de echilibru, 

de o parte şi de alta a punctului I, care se înşiră în lungul unei linii (fig. 3.16.). Această linie este 

numită linia monovariantă de echilibru. Panta liniei este dată de ecuaţia Clausius - Clapeyron: 

sau: 

(
dT) âY, 
dP t.µ,=O = âS, 

Diferenţa âSi este totdeauna pozitivă deoarece lichidul este fază mai dezordonată la nivel 

atomic; pe când diferenţa V,L - Y.' poate fi nu numai pozitivă, dar şi negativă. De aceea, panta liniei 

monovariante de echilibru din diagrama T - P poate fi: 

- pozitivă (temperatura de echilibru creşte cu presiunea), când Ll V> O; 

- negativă (temperatura de echilibru scade cu presiunea), când â V< O; 

- nulă (temperatura de echilibru nu se schimbă), când â V= O. 

Subliniem în mod deosebit că linia monovariantă de echilibru din diagrama T - P este 

valabilă doar pentru o anumită concentraţie X~ (şi respectiv x: ). De aceea ea oste, în acelaşi timp, 

o izopletă (linie cu compoziţie constantă). În unele cazuri, faza lichidă este izochimică cu cea solidă 

(C1, = C.), ca de pildă în cazul sistemelor monocomponente. În aceste cazuri se subînţelege că 

X~ = x: =I. Pentru magme însă, nu trebuie niciodată să pierdem din vedere că liniile 

monovariante sunt neapărat şi izoplete şi deci, ele au valabilitate doar pentru anumite concentraţii 

ale componentului. 

Linia monovariantă separă câmpul T - P în două domenii termobarice: 

I. domeniul de stabilitate al fazei solide, cu componentul i integral în fază solidă; 

li.domeniul de stabilitate al fazei lichide, cu componentul i integral în fază lichidă. 

Depărtarea de linia monovariantă spre domeniul solid se poate facţ prin modificarea 

exclusivă a temperaturii, exclusivă a presiunii sau a ambelor. Indiferent pe ce cale obţinem această 

depărtare. lichidul trebuie să cristalizeze 
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3.3.1 . ./.2. I.inii 111011m•t1ria11te izobure. /)ia;;rama T- X. 

Să admitem, din nou, că echilibrul L - s s-a obţinut la o anumită temperatură, T1. o anu111i1;1 

T P. :c P1 = constant T T T 

~ţ Ta 
C 

T1 = T. 
T1 =T. 

·····• 

~i SOLID i'-i' 

(x~ )1 
o (x~ )I o 

XL XL 
(a) 

◄ 
I (b) 

◄ 
I 

Fig. 3.17. - Dependen\a temperaturii de echilibru (T.) de concentra\ie (X~). 

concentraţie, (X!·) 1 şi o anumită presiune, P1. Să prezentăm această condiţie invariantă de echilibrn 

într-un sistem de coordonate temperatură- concentraţie (fig. 3.17.a.). Schimbând simultan T şi Xi se 

poate găsi şi aici o infinitate de puncte înşirate în lungul unei linii monovariante de echilibru, care 

reprezintă variaţia temperaturii de echilibru determinată de modificarea concentraţiei x:- (şi invl!rs) 

La presiune constantă, relaţia dintre temperatura de echilibru şi concentratia x:- este următoarea: 

( dl::~ L" "s:R~s: 
Temperatura maximă de echilibru se obţine când X~= I şi scade cu logaritmul concentrat iei, 

tinzând spre 0°K când X~ ➔ O (fig. 3.17.b ). În eventualitatea că soluţia lichidă (şi cristalosoluţia) 

se comportă ideal, temperatura de echilibru şi concentraţia x:- stau în următoarea relaţie 

=T" + RT° ln X~ Te 
6S 

unde Îe = temperatura de echilibru la concentraţia X~, iar T° este temperatura de echilibru a 

componentului i în stare pură (X~ = x: = l). Pe baza aceste relaţii se poate calcula temperatura de 

echilibru la orice concentraţie X~, dacă se cunosc T° şi 6S. 
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3.3.1../.2.1 Diagrame T-X binare 

În lichidele bicomponente, variatia concentraţiei unui component într-un sens, atrage după 

sine variaţia concentratiei în celălalt sens a celuilalt component. Pentru exemplificare vom lua cazul 

lichidului cu doi componenti, A şi B, unde: 

XL + XL = I şi deci XL = l - XL 
A B A B 

Admiţând că solidele A5 şi B" sunt substanţe pure, cristalizarea componentului A atrage după 

sine o scădere a concentraţiei X; şi o creştere corespunzătoare a concentraţiei X;. Deci, 

~X;= -~X; 

Să unnărim acum, pe aceeaşi diagramă T - X. temperaturile de echilibru L - s ale celor doi 

To 
A 

(a) 

T 

I 
I 

I 

I 
I 

I 
I 

,, 
,,,,--

, , 

-,-~-....... 

---------
' 

Xu 

' ' ' ' ' 

► 

T 

\ 

o 

To 
B To 

A 

(b) 

T 

◄ 

FiJ?. 3.18. - Dcpenden1a temperaturii de echilibru (T.) de conccntratie (X~). 

T 

E 
~=~ 

T; 
---' ' ' ' ' ' o 

► 

componcnti, functie de concentraţie, respectiv (Te)B funcţie de X~ ş1 (Te)A funcţie de X~ (fig. 

3.18.) 

Cele două curbe se intersectează într-un punct E, numit şi punct eutectic, definit de TE şi XE. 

Este singurul punct la care cele două temperaturi de echilibru (Te)A şi (Te)u corespund la aceeaşi 

concentraţie Xi (adică, la aceeaşi concentraţie X; sau la aceeaşi concentraţie X;). Raportul: 

x'- XaL > l 
-

0 < l sau 
X; - X~ 

este numit raportul eutectic. iar concentraţia X; specifică eutecticului este numită concentrati~ 

~ţcctică (X~:). [Atenţie! Raportul eutectic poate fi supraunitar, pe când concentratia XE nu po:ite fi 
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decât subunitară.) Dacă lichidul este o solutic ideală, raponul eutectic este funcţie de difer cnţa L\ I" 

= T; - T; şi anume: 

• dacă LlT0 = O, raportul eutectic= I (adică X~ =X;); 

• dacă LlT0 > O, raportul eutectic este supraunitar (adică X~ >X~) şi tinde spre I pt· 

măsură ce Ll T0 ➔ co ; 

• dacă Ll T0 < O, raportul eutectic este subunitar şi tinde spre O pe măsură ce L\ 1 ' 

➔ -co. 

[Regula generală este: eutecticul se deplasează pe axa componenţială AB spre componentul cu 

temperatura T;° cea mai mică.] 

3.3.1.4.2.1.1. Temperatura liquidus (TL) şi temperatura solidus (Ts), la sistemul 
binar 

Să urmărim acum evoluţia temperaturii de echilibru a unuia din componenţi, în acelaşi 

sistem bicomponent, antrenat într-un proces de cristalizare, admiţând că pe tot timpul cristalizării se 

menţine echilibrul L - s. Să presupunem că unul din 

componenţi, să zicem B, a atins echilibrul monovariant 

la concentraţia X, şi temperatura T, > TE . În aceste 

condiţii termice, concentraţia componentului B este 

mai mică decât concentraţia sa de saturaţie şi, deci, tot 

componentul B trebuie să rămână în fază lichidă (fig. 

3 .19.). Cristalizarea componentului A atrage după sine 

diluarea sa continuă în lichid şi, deci, scăderea treptată 

a temperaturii de echilibru. Simultan are loc creşterea 

concentraţiei componentului B, astfel încât condiţia T 

- Xi a sistemului se deplasează dinspre punctul I 

(fig.3.19) către punctul eutectic. 

T 

A 8 

Fig. 3.19. - Evolu\ia temperaturii de 
cristalizare în sistemul bicomponent (cu 

X~= X~ =I). 

Odată ajuns la eutectic, se atinge temperatura de cristalizare (sau concentraţia de saturaţie) 

inclusiv a componentului B. Cristalizarea simultană a ambilor componenţi face imposibilă 

modificarea în continuare a raportului X;/ X~ Acest raport va rămâne egal cu raportul eutectic 

până se finalizează cristalizarea ( dispare faza lichidă). De aceea, cristalizarl!a la eutectic este un 

proces izoterm. Este uşor de văzut că, dacă schimbăm concentraţiile iniţiale, se schimbă automat 

temperaturile de echilibru iniţiale, dar cea finală va fi totdeauna temperatura eutectică, indiferent 

dacă primul care cristalizează este componentul A sau B. Prin urmare, oricare din cei doi 

componenţi au , teoretic, două etape de cristalizare 
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1. etapa monovariantă, cu o variaţie continuă a temperaturii şi concentraţiei X~, care 

se desfăşoară pe un interval termic .1 T = T 1 - TE, căruia îi corespunde variaţia de 

concentratie ~X= X1- XE. Mărimile âT şi .1X sunt în raport direct proporţional. 

2. etapa invariantă (sau etapa eutectică), în care temperatura de cristalizare, Te şi 

concentraţiile de saturaţie, X1, rămân invariabile (Te= TE şi Xi= XE). 

Temperatura maximă a cristalizării, corespunzătoare unui chimism iniţial dat (respectiv T1), 

este numită temperatură liquidus (T L)- Temperatura minimă, respectiv TE, se numeşte temperatură 

solidus (T5). Intervalul ~T = T1 - TE se numeşte interval tennic al cristalizării. În cazul excepţional 

când lichidul supraîncălzit are concentraţia XE, atunci T 1 =TE (intervalul termic~ T = O). 

3.3.1.4.2.1.2. Diagrame binare T - X fără eutectic 

Funcţie de miscibilitatea componenţilor A şi B în fază solidă, se disting două tipuri de 

diagrame T - X: 

To 
A 

A 

Solid mixt 

B 

Fig. J.20. - Diagramă binară T - X pentru 
cazul când componenţii A, B sunt complet 

miscibili, având aceeaşi compozi\ie ca cea a 
lichidului mixt cu care se află în echilibru. 

T° u 

Solid; mixt (s) 

Fig. J.21. - Diagramă binară T - X penim 
cazul când cei doi componen\i solizi srnu 
complet miscibili, formând o cristalosolu\ie cu 
chimism diferit de cel al fazei lichide cu c.m: 
se află în echilibru Aici se admite că 

X~> X~. 

a) când A şi B sunt complet miscibili, astfel încât, la orice temperatură de echilibru 

x: = x:- , atunci apare cea mai simplă diagramă T - X (fig. 3.20.). Pentru o compozitie 

iniţială, X,, există o singură temperatură de echilibru L - s şi anume T1. Dacă scădem 

temperatura sub T1, întreg lichidul cristalizează fără să-şi modifice chimismul iniţial, ia, 

dacă se ridică temperatura peste T;, întregul solid mixt se topeşte fără :-,a-~i schimbe 

chimismul iniţial. În acest caz, sistemul se comportă ca şi când ar fi invariant. 

b) când A şi B în stare solidă sunt complet miscibili, dar au o compoziţie diferită de cea a 

lichidului mixt cu care sunt în echilibru, adică: x:- Ţ. X'. (de pildă X~ >X~) În acest c.11. 
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diagrama T - X are două curbe care converg în punctele ce desemnează temperaturile T~ şi T;; (tig 

3.21.). 

Una din curbe (cea de temperatură mai înaltă) arată compozitia lichidului mixt şi se numeşte 

curbă liquidus, iar cealaltă curbă, care arată compoziţia fazei solide, se numeşte curbă solidus. La o 

anumită temperatură, T1, lichidul (L1) are compoziţia definită de (X; )1 , iar solidul (s1) are 

compoziţia (X~ )1 Ca regulă generală, solidul mai bogat în componentul greu fuzibil are 

temperatura T1° mai mare. Deoarece X~ <X~, înseamnă că separarea din lichid a solidului mixt, 

pri11 cristalizare, schimbă compoziţia lichidului. Ca reacţie la această modificare, solidul îşi schimbă 

şi el compoziţia în acelaşi sens cu lichidul. De pildă, dacă lichidul se îmbogăţeşte în componentul A, 

atunci şi solidul se va îmbogăţi în A (vezi fig. 3.21.). Când solidul va căpăta compoziJia lichidului 

iniţial, ceea ce se obţine la temperatura T 2, atunci cristalizarea încetează (pentru că identitatea 

compoziţională este posibilă numai dacă toată faza lichidă a trecut în fază cristalină mixtă) 

Intervalul termic LlT = T1 - T2, este intervalul termic de cristalizare al lichidului cu compozi(ia 

iniţială definită de (X~ )1 . În acest interval termic au loc două procese continui 

b. I) schimbarea continuă a compoziţiei fazelor, cu valorile: 

L\X~ = (X~ )1 - (X'.J 1 

LlXL =(XL) -(XI.) 
A A 2 A I 

b.2) schimbarea continuă a proporţiei fazelor L şi s 

Astfel, propoqia lichidului, definită de mJmL + m, , scade de la valoarea max imn (I). la 

temperatura "'."1 şi ajunge 8 'a temperatura fina'.ă "'."2 . ~n para'.e1, propoqia fazei so'ide (mJm1 , m,) 

variază de O (la T 1) până la I, la temperatura finală T 2 . 

La sistemele binare de acest fel nu se poate vorbi de punct eutectic De aceea, aici, atat 

temperatura maximă a cristalizării (liquidus), cât şi cea minimă (solidus), depind de compuzi1ia 

iniţială a lichidului binar, respectiv de concentraţiile celor doi componenti. 

3.3. l.4.2. l.3. Diagrame binare T - X cu 
faze solide mixte, dar cu miscibilitate 
limitată 

Diagramele T - X, în acest caz, au un punct 

eutectic şi două perechi de curbe de echilibru: două 

curbe liquidus şi două solidus (fig. 3 22) 

În figura 3 22 prin A' şi B • sunt desemnate cele 

două cristalosolutii paqiale, prima fiind relativ bogată în 

componentul A, iar cca de a doua în componentul ll Cu 
Vi~. 3.22. - Diagra111;1 t.ii11;11;i r .\ j>cllllll c.1:111 

c{111d cei doi co111pu11c11(1 au 111i~1..ilHl11.1fl: 1111111.11.l 
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ajutonil a două izuplete, X1, respectiv X 1, se impane toată compozitia teoretic posibilă a sistemului 

binar în trei domenii: 

• domeniul compoziţional relativ bogat în componentul A (cuprins între A şi X1); 

• domeniul compoziţional relativ bogat în componentul B (cuprins între B şi X2), 

• domeniul compoziţional intermediar 

Cristalizarea monovariantă decurge diferit, funcţie de domeniul compoziţional, şi anume: 

• dacă lichidul iniţial are o compoziţie corespunzătoare domeniilor I sau 2, atunci cristalizarea 

decurge ca în figura 3.21. Temperaturile liquidus şi solidus sunt dependente de chimismul iniţial. 

Produsul final al cristalizării va fi, funcţie de domeniul compoziţional, fie cristalosoluţia parţială 

A', fie cristalosoluţia B'. Compoziţiile acestor cristalosoluţii finale coincid cu compoziţia 

lichidului iniţial; 

• dacă lichidul iniţial are o compoz1t1e corespunzătoare domeniului intermediar, atunci finalul 

cristalizării va fi totdeauna la eutecticul E, unde vor cristaliza două faze cristaline (A· şi H' ), cu 

compoziţii riguros determinate, şi anume: faza cristalină B' va avea compoziţia X2, iar faza A· 

va avea compoziţia X1. Sub temperatura eutectică, T1.:, faza lichidă dispare şi rămân stabile doar 

cele două solide A' şi B'. De regulă, pe măsură ce se răceşte sistemul, compoziţiile fazelor A' şi 

B' se schimbă continuu, ca urmare a schimbului reciproc de componenţi componentul A din 

faza B' tinde să treacă în faza A', şi invers. in final, prin scăderea temperaturii, cele două hw: 

solide mixte tind să se purifice. 

3.3.1.42.1.4. Diagrame T - X pseudohirnne 

Uneori, între cei doi componenti A, B ai sistemului binar apar reacţii chimice, având l·a 

rezultat formarea unui compus cu compozitie stoichiomet, ică Dacă aL:d compus este stabil 111 

intervalul termic al echilibrelor de fază, atunci acel compus are statut de component 1t~1111odi11a1111c 

În acest caz, în diagrama T - X, apar două categorii de componenţi. 

• Componenţi elementari, respectiv A şi B; 

"' Componenţi complecşi (compuşi), respectiv AaBh, unde a şi b sunt coeficienţi stoichio111cl1 ici 

(Evident pot exista mai inuiţi componenti complecşi, deosebindu-se unii de alţii prin ,-alu,11c<1 

coeficienţilor a şi b) 

Exemplu. În sistemul MgO 

mmătoa1 ele două reaqii • 

Si02, la temperaturi specifice magmelm, pot să <1p.i1 {1 

2Mg0 + Si02 = Mg2Si0~ (olirn1ă) 

2Mg0 1 :!Si02 °- Mg2S1_,0 .. (piwxen) 

111 accsl s1~1e111 olivina ~1 piroxenul sunt considc1al1 L'l1111punenl1 L<l111pleqL 1a1 o,'i,11 1\1!!0 :;,1 

S1( >, l·u1111H111l·11\1 elc1111.:11tari 

I ;1 1;i11dul lur. ,11111pl111L·,qi1 u,111pkqi. se impari in duuă calt'!..!11111 
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• componenţi cu topire congruentă 

Exemplu: (Mg2Si04)soliJ = (Mg2Si04)1ichiJ 

La aceştia, coeficienţii stoichiometrici a şi b ai compusului rămân aceiaşi atât în stare solidă, c.it 

şi în stare lichidă (topitura are aceeaşi compoziţie cu cea a solidului); 

• componenţi cu topire incongruentă 

E.<emplu: (Mg2Si206)solid = (Mg2Si04)solid + Si02 (lichid) 

Un astfel de component, prin topire, dă un compus solid şi un lichid, cu o compoziţie dife1 ită 

de cea a compusului iniţial. 

Sistemele A - B capabile să formeze componenţi complecşi, conduc la apariţia diagramelor 

T- X pseudobinare (fig. 3.23.). 

(a) To (b) 
B To To A To nefelin 

AB1 
To 

Tu AB 
dlb1l 

T1 e E1 TE I I T 

A A3B AB ABJ B NaAISi04 
XE, 

NaAISi10~ 
Xi: SiO" 

nefelin albii ., 

Fig. J.2J. - Diagrame T - X pseudobinare, ai căror componenli au topire congn11.:111i\. 
(a) - Caz ipotetic, cu trei co111ponen1i complecşi: A3B, AB, AB3. 

(b) - Modelul sistemului nefelin-silice. ISe admite aici că între co111pon.:111i nu c:rn1;) 

miscibilitate în stare solidă.] 

Dacă componenţii complecşi au topire 

congruentă, atunci diagrama aparent binară A -

B devine, practic, o alăturare de două sau mai 

multe diagrame autentic binare. Dacă însă, 

componentul complex are topire incongruentă, 

atunci diagrama pseudobinară are aspectul din 

figura 3.24. 

To 
A 

A 

•E 
T 

B 

flJ:. J.24. - Diagrama ps1.:udob111a1ă cu lt1p11.: 

incongment;'I • 

L' 
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3. 3. / . ./. 2. 2. I )1c1grwne '/' X te mure. 

3.3. l.·l 2.2.1. Construc\ia diagramelor ternare 

Pentru a descrie echilibrul lichid -- solid într-un sistem cu trei componenti (A,B,C), avem 

nevoie de patru variabil ; XA, X11, Xc, T, iar pentru reprezentarea tuturor celor patru variabile se 

T;[I[J;~ 
TE . 

. 

B C 
T2T1T2 

Fii.:, 3.25. - Diagrame T- X ternare: (a) Prismă desenată în perspectivă; (b) Prismă cu 
laturile dcsfă~uratc în planul ABC; (c) Proiectarea temperaturii pe latwa triunghiului ABC. 

foloseşte o prismă dreaptă, având ca bază un triunghi echilateral (fig. 3.25.). 

În triunghiul bazei putem reprezenta perfect compozitia ternară, iar pe muchiile prismei 

valorile temperaturii (fig. 3.25.a.). Fiecare fată a prismei este, în acest caz, o diagramă binară T - X. 

Desenul în perspectivă al acestei prisme deformează foarte mult datele cantitative. De aceea, 

reprezentarea în perspectivă trebuie înlocuită cu una în plan. Mai întâi vom desfăşura prisma în 

planul triunghiului ABC (fig. 3.25.b.), pentru a vizualiza mai bine cele trei diagrame binare de pe 

fetele prismei. Apoi proiectăm valorile termice ale diagramelor binare pe laturile triunghiului după 

modelul din figura 3.25.c. În final se obtine un triunghi care depozitează două categorii de 

informatii: compozitionale şi termice. 

Prin urmare, orice punct de pe laturile sau din interiorul triunghiului echilateral desemnează, 

în acelaşi timp, o anumită compozitie şi o anumită temperatură. Pentru a ne orienta mai uşor asupra 

valorilor termice din triunghi, din loc în loc putem trasa izoterme reprezentate ca în figura 3.26.a. 

Foarte importante sunt temperaturile eutectice. Dacă acestea există în toate cele trei diagrame binare, 

atunci ele se proiectează pc cele trei laturi prin trei puncte Et, E2, E3, aşa cum se vede în figura 

3.26.a. Este uşor de văzut că, dacă într-un sistem binar cu eutecticul E; adăugăm un al treilea 

component în lichid, atunci concentratiile celor doi componenti scad, iar temperaturile de echilibru, 

indusiv temperatura punctului E; , vor scădea corespunzător, conform relatiei dintre T~ şi 
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(E, )Xc=O 

(E.}Xc>O E, 

To 
A 

A A 8 

(b) 

Fig. 3.26. - (a) Proiec\ia punctelor eutectice într-o diagramA ternară. (liniile sub\iri = 
izoterme reper; liniile cu săgealA = linii cotectice indicând sensul scăderii lui T 1d; 
(b) Scăderea eutecticului în sistemul A- 8, ca urmare a adausului de component C. 

concentraţie. Această scădere a temperaturilor punctelor E1, E2, E3 ca urmare a diluţiei, este marcată 

în triunghiul echilateral prin linii. Ele intersectează izotermele la valori din ce în ce mai 1111c1, pt! 

măsură ce ne depărtăm de laturile triunghiului, spre 

interiorul acestuia. Aceste linii se numesc cotectice. 

Dacă există trei linii cotectice, ca în figura 3.26.b., 

atunci, cu siguranţă ele se intersectează într-un punct 

E, care reprezintă eutecticul ternar al sistemului. Cele 

două capete ale unei linii cotectice corespund la două 

temperaturi diferite. Temperatura maximă este în 

capătul eutecticului binar, iar cea minimă în capătul 

eutecticului ternar. De aceea, eutecticul ternar este 

punctul cu cea mai joasă temperatură a sistemului. 

În eventualitatea că doi din cei trei componenţi 

formează o fază mixtă, cu miscibilitate totală, atunci 

una din liniile cotectice dispare. Implicit dispare şi 

eutecticul ternar (fig. 3.27.). 

Fig. 3.27. - Diagrama iernară T - X î11 caLtil dl 
doi dintre componen\i (respecliv 13, C) 

fonnează o cris1alosol11\ic loiala. 

Cele două linii cotectice se unesc într-una singură, cu sensul de micşorarl! a lt!mpl!raturii 

dinspre eutecticul binar cu temperatură ridicată, spre cel cu temperatură mai scăzută. 
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Lste pusd1il ca 111 ~isll'.rnul ternar să ră1rnînă un singur eutectic binar; atunci în triunghiul 

ed1ilateral apare (1 singură linie coleclică ce se îndreaptă dinspre eutecticul binar spre colţul opus al 

(b) (c) 

To 
C T,; ., 

T E, 

E, E C E, C 

Fig. J.2H. - (a) Diagrama Iernară T- X cu un singur eutectic binar; (b) Dacă TE, < T~ , alunei 

1c111pera111rik rclati\C de l.'chilibm suni plasate în lungul liniei colectice E,- C; (c) Dacă TE, > Tt . 
at111u.:1 cutcctit:111 sist.:1111il11i ternar dispare, astfel încât temperatura minimă a sistemului temar este plasată 

în punctul C. 

triunghiului (fig. l :?.X) Pe această linie temperatura scade dinspre Ei spre interiorul triunghiului, 

până la un punct E. clupă care începe să crească din nou spre colţul opus al triunghiului. În acest caz, 

punctul E este considerat eutecticul sistemul ternar. În situaţiile excepţionale, când T" > T/:, 
·, 

eutecticul sistemult1i ternar dispare, aşa încât temperatura minimă a sistemului ternar este plasată 

chiar în colţul C (fig 3 28.) 

3.3.1.4.2.2.2. Evoluţia echilibrelor în sisteme ternare, ca urmare a variaţiei 
temperaturii 

A Să urmărim diagrama ternară din figura 3.29., cu componenţi imiscibili (sau doar paqial 

miscibili) în stare cristalină Cele trei domenii (I, II, III), delimitate de liniile cotectice, arată toate 

compoziţiile teoretic posibile ale lichidului care permit coexistenţa, în echilibru, a fazei lichide cu o 

unică fază solidă. Echilibrele care se stabilesc în aceste faze sunt bivariante, iar fazele specifice 

fiecărui domeniu sunt. 

• în primul domeniu: L + A'; 

• în al doilea domeniu: L + B'; 

• în al treilea domeniu: L + C' 
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B 

A C 

Fig. 3.2'1. - Echilibrele de fază în sistemul ternar 
cu componenli A, B, C imiscibili în stare solidă 

E1 , Ei , E3 = eutectice binare; E = eutectic ternar. 

Liniile cotectice desemnează condiţiile de echilibru monovariant. Ele arată ce compozitie ar 

trebui să aibă lichidul pentru a exista la echilibru trei faze: un lichid mixt şi cele două faze solide ale 

eutecticului binar. Fazele posibile sunt: 

• pe linia cotectică E1 - E: L + A"+ B"; 

• pe linia cotectică E2 - E: L + B" + C"; 

• pe linia cotectică E3 - E: L + C" + A' 

La punctul eutectic E (eutecticul sistemului ternar) se realizează conditia invariantă. unde 

sunt 4 faze în echilibru: L + A8 + s• + C". 
Pentru o compoziţie dată, echilibrele se modifică dacă în sistem are loc o va,-iatie a 

temperaturii, ceea ce implică: (a) schimbarea compoziţiei lichidului; (b) schimbarea proporţiilor 

dintre faze; (c) schimbarea calităţii fazelor, dacă variaţiile de compoziţie ale lichidului depăşesc un 

anumit prag. Pentru a urmări în mod concret o evoluţie a unui sistem tricomponent oarecare, ar 

trebui să cunoaştem două lucruri, absolut necesare: 

• compoziţia chimică globală a sistemului; 

• evoluţia compoziţiei lichidului în domeniul bivariant, dacă solidul cristalizează (sau invers, 

se topeşte). 

Fie compoziţia chimică globală cea desemnată prin cifra I în triunghiul din figura 3 29 La 

temperaturi supraliquidus (T > T L), sistemul cu această compoziţie este complet lichid, chimismul 

lichidului fiind insensibil la modificarea temperaturii. La temperatura T = T1,, începe cristalizarea 

solidului B". Aici proporţia solidului este infimă, astfel încât se poate spune că, compozitia fazei 

lichide în echilibru cu solidul B', rămâne tot în punctul I. Dacă micşorăm temperatura, concentraţia 

X~ se micşorează şi, deci, compoziţia chimică a lichidului se schimbă. Observăm, pe de altă parte, 

că ceilalţi doi componenţi (respectiv A şi C) nu participă la cristalizare De aceea, raportul 

concentraţiilor acestora în lichid rămâne constant 
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xi 

-f- = constant. 
Xr: 

117 

Linia care trece prin punctul I şi vârful B al triunghiului este tocmai izopleta acestui raport. 

În consecinţă, pe măsură ce sistemul se răceşte, compoziţia lichidului trebuie să se deplaseze pe 

izopleta A C = constant. până la intersecţia cotecticului E - E2, unde începe cristalizarea 

componentului C. Continuând răcirea, lichidul îşi modifică direcţia şi sensul de evoluţie, în lungul 

liniei cotectice, către eutecticul ternar, E, unde începe cristalizarea inclusiv a componentului A. Aici 

se ajunge la temperatura solidus, adică la cea mai mică temperatură la care lichidul poate să rămână 

în echilibru cu fazele cristaline. Cristalizarea la punctul E este, evident, izotermă şi pe tot timpul 

cristalizării lichidul îşi mentine mereu aceeaşi compoziţie, specifică punctului eutectic. Sub 

temperatura eutectică, sistemul este format integral din faze solide: As + B5 + C5. Chimismul global 

al acestui sistem solid trebuie să corespundă chimismului global al lichidului iniţial. Deci proporţia 

fazelor din sistemul solid subsolidus este definită de chimismul global. 

Evident, problema se poate pune şi invers: să urmărim evoluţia sistemului la încălzire, 

începând cu temperatura T 1 < TE = Ts şi terminând cu T 2 > T L- În acest caz, până la T = TE, sistemul 

rămâne solid, având cele trei faze solide (A"+ Bs + C') în proporţia desemnată de cifra I. La T =TE 

apare prima topitură cu compoziţia specifică punctului E, datorită topirii parţiale a tuturor celor trei 

faze solide. Temperatura nu poate fi ridicată în continuare decât după topirea integrală a 

componentului A. Apoi se continuă topirea simultană a componenţilor B şi C, iar lichidul îşi 

schimbă compoziţia în lungul eutecticului E - E2, până la intersecţia cu izopleta A : C = constant a 

punctului 1. Aici se termină topirea componentului C La creşterea, în continuare a temperaturii, 

singura fază care mai continuă topirea este B, iar compoziţia lichidului se îndreaptă, pe izopletă 

către punctul I. La temperatura T = T1. (specifică punctului I), are loc topirea integrală, iar lichidul 

capătă compozitia globală a sistemului iniţial. 

B. Evoluţia stării de echilibru în diagrama ternară l - X cu doi componenţi total miscibili in 
stare solidă 

Fie sistemul tricomponent A - B - C , cu componenţii A, B total miscibil în stare solidă 

Pentru a urmări echilibrele de fază la diferite temperaturi, sunt necesare următoarele date: 

• 
• 

• 

• 

pozitia izotermelor în trit.nghiul ternar ABC (fig 3 .JO.a.); 

compoziţia globală a sistemului initial, exprimată prin propoqia celor trei componenti XA + X11 

-t Xc (tig 3 30 b ); 

iwpll:tele binare specifice compoziţiei iniţiale (XA Xii = constant; XA . Xc ~ constant; X11 . Xc 

"'"' constant; tig 3 30 c ); 

conligur,1ţia diagramei binare a componenţilor mis.cibili A, B pe care se precizează două 

izupletl: (a) izopleta X\ X11 specifică punctului I'. (b) rapo11ul XA X 11 în lichidul mixt final 

(punctul F") 
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To > To > To 
A B C 

To 
A 

(c) 

I 

f- Xll : Xc_; = COllSlallt 

C 

1f- XA : xll = constant 

Lr 
To 

B 

A X1:1 
----------,,B 

(b) 

\ I 
\ I 

\ I 
\ ,,, 

----------
' ' 

C (d) C 

L, = lichidul iniţial 
Lr = lichidul final 

Fig. 3.30. - Evoluţia stării de echilibru în diagrama ternară T - X, cu 
doi componenţi total miscibili în stare solidă. 
(a) - pozilia izotennclor în lriw1ghiul ABC; 
(b) - compozilia globală a.sistemuiui initial; 
(c) - izopletcle binare specifice compoziliei iniliale; 
(d) - digrama binară a componen~lor miscibili A şi 8. 

Fie compozitia globală a sistemului cea redată de punctul I din figura 3 JO b 

La temperatura T > T1. există o singură fază lichidă, având compoziţia globală a sistt::mului. 

La T = T1. începe cristalizarea fazei mixte (A, B) Pentru a cunoaşte compoziţia acestei faze mixte, 

este necesară izopleta A:B dusă prin punctul I' (dreapta care uneşte colţul (' a! triunghiului cu 

punctul I). Punctul f', de pe latura A:B a triunghiului, arată raportul compunentilor A şi B în 

lichidul iniţial. Se ridică apoi izopleta I' şi în diagrama binară A - B, valabilă pentru concentrafia Xc 

specifică punctului I [Atragem atenţia că temperaturile de topire ale co1111H>nc111ilor A şi U scad pe 

măsură ce creşte concentraţia componentului C.] În diagrama binară A B ( vezi lig 3 30 d ) 
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marcăm pe curba liquidus compozifia lichidului final în punctul Lr Proiectăm acest punct pe latura 

AB în punctul F şi trasăm izopleta A·B a acestui punct în triunghiul ABC. Intersecţia acestei 

izoplete cu linia cotectică în punctul F marchează condiţia finală (compoziţia şi temperatura) a 

lichidului ternar la echilibru cu faza mixtă (A,B) şi faza solidă monocomponentă, C. Punctele I şi F 

arată, deci, condifia inifială şi, respectiv, cea finală a lichidului. De la I la F se parcurg două etape: 

• Etapa evolufiei bi variante, pe izocora iniţială A: B, până la intersecţia cu 

linia cotectică. Acum sunt în echilibru doar două faze: L şi (A,B)solid. 

■ Etapa evoluţiei monovariante, pe cotectic, până la punctul final F. Acum 

sunt în echilibru 3 faze: L + (A,B)solid + Csolid . 

La punctul F se atinge temperatura solidus, T •. Sub Ts faza lichidă dispare, rămânând doar 

cele două faze solide, în proporţia indicată de punctul I. 

În eventualitatea că punctul ce desemnează condiţia iniţială este în domeniul componentului 

C, pe aceeaşi izopletă A:B din exemplul precedent, atunci în decursul răcirii avem: 

■ 

■ 

etapa evoluţiei pe izocora A:B până la linia cotectică, având în echilibru 

faza solidă C şi lichidul tricomponent; 

etapa evoluţiei pe linia cotectică, cu 3 faze la echilibru, până în punctul F'. 

C. Evoluţia echilibrului în sistemul ternar cu cei trei componenţi total miscibili în stare 
solidă. 

Datele necesare sunt prezentate în figura 3.31. 

Fie chimismul global definit de punctul 1 din fig 3.31.c. La temperatura T > T1., tot sistemul 

esk lichid (în echilibru trivariant) cu compozitia L; egală cu cea a sistemului global. La T = T1., 

cristalizează o fază solidă, s,, mixtă, tricomponentă Diagramele binare de fază ne arată că în solidul 

lllixt intră cu precădere componentul A, cel mai greu fuzibil. De aceea, la T = T1., solidul s; este mai 

bogat în componentul A decât lichidul cu care se află în echilibru. Pe măsură ce scade temperatura, 

compozitia solidului tricomponent tinde să se apropie de compozitia globală, pe când compoziţia 

lichiJului se îndepărtează, ca urmare a îmbogăţirii sale în ceilalfi doi componenti mai uşor fuzibili 

În ti11al, st)lidul capătă compoziţia lichidului iniţial, iar lichidul dispare Izoterma la care dispare 

ultillla cantitate de lichid (respectiv Lr), desemnează temperatura solidus (T,) a compozitici date 

I h ide1ll. într-un astfel de sistem, temperatura T, este dependentă de compozitia globală] 
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A Xii 

' I 
' I 

\Isr 
--- ----------

\ Lr 
' 

X,\ 

C 

(a) (c) 

A B A C B C 

(b) 

Fig. 3.31. - Datele sistemului ternar. 

(a) - Poziµa izotennelor în diagrama ternară, în ipoteza că T~ > TL~ > T ~ . În această diagramă 11u 

există linii cotectice. 
(b) - Temperaturile relative ale celor trei echilibre binare: A - B , A - C . B - C. 
(c) - Compoziµa globală a sistemului, definită de pWlctul / şi evolulia chimismului celor dou;i fo,.e 

mix1e. [S; = solidul iniţial; Sr = solidul final; L, = lichidul ini\iaJ; Lr = lichidul final. I 

B 

În intervalul termic TL - T. sistemul este bivariant, având în echilibru două faze mixte. Sub 

temperatura T. sistemul devine din nou trivariant, pentru că va fi monofazic ( o singură fază solidă 

mixtă). 

3.3.1.4.2.2.3. Diagrame T - X pseudotemare 

Uneori, în sistemul tricomponent sunt posibile reaqii chimice între cei .l componenţi, 

formându-se compuşi stabili, capabili să se topească congruent Un astfel de compus stabil, cu topire 

congruentă, devine, practic, un component termodinamic, aşa încât sistemul rămâne doar aparent 

tricomponent. În realitate el va avea două categorii de componenţi: (a) co111po11en1i elementari (cei 

cu formula chimică cea mai simplă); (b) componen\i complecşi (cei 1ewl1a1i din reaqia 

componenţilor elementari). Dacă A, B şi C sunt cei trei componen1i eh:111entari, atunci toate 

substanţele cu formula A.,81,C, sunt componenţi termodinamici complecşi - a1c1 p1 in s,mbolurile a, 

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



3. l'rocesc mngmntice - 3. 3. Cristalizarea lichidelor ma!!malice 121 

b, c sunt redaţi coeficienţii stoichiometrici - ). De pildă, în sistemul ternar Si02 - CaO - MgO , cei 

trei oxizi pot fi consideraţi componenti elementari, pe când compuşii Ca2Si04, CaSi01, CaMgSb06, 

Mg2Si04, MgSi03 etc. sunt considerati componenţi complecşi. În figura 3.32. este prezentată o 

B 

A C 

Fig. 3.32. - Diagramă pseudoternara 
!ABC, AB~, AC= componen\i complecşi 

A, B, C = componen\i elementari.) 

diagramă pseudoternară cu trei componenti elementari şi alţi trei componenti complecşi. În realitate, 

sistemul încetează să mai fie ternar Din punctul de vedere al regulii fazelor, nu mai este o singură 

diagramă ternară, ci cinci diagrame ternare, numai că sunt toate alipite pentru a se putea exprima 

mai uşor chimismul global Cele 5 diagrame ternare sunt· 

• diagrama A - ABC - B2A, 

• diagrama B2 - ABC - B; 

• diagrama B-ABC-C; 

• diagrama AC - ABC-C, 

• diagrama A - ABC - AC 

În oricare din aceste diagrame ternare, compozitia globală a sistemului nu mai poate fi 

redată p11n raportul componen\ilor reali ai diagramei, ci numai prin raportul compone111ilor 

elementari. De aceea, dacă nu ne interc·,t.-.1,:ft raponul componcnplor elementari (A- B C), ci numai 

rnpo1tul componcn\ilor reali ai diagramei, este preferabil ca fiecare triunghi să se reconst1uiască sub 

frn ma unui triunghi echilater,,I De acest luuu trebuie să se tină cont ori de câte ori se urn1ăre~tt· 

hila11\ul de mas{1 al fa,elor în echilibru 
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3.3. 1.4.3. IJia,:rame T- P- X 

Diagramele T - P - X sunt considerate diagrame de echilibru T - P pe care sunt 1rnsa1 

izopletele concentraţiilor de saturaţie ale componenţilor în faza lichidă. lzopleta unui compone111 

apare în diagrama T - P ca o linie, reprezentând conditiile P, T la care componentul o!J!ini.: 

concentrat1a de saturaţie. Avantajul enurm al diagramelor T - P - X este că ele permit reprezentarea 

în plan a echilibrelor de fază pentru sistemele multicomponente, cu condiţia ca chimismul global al 

sistemului să rămână constant. 

Evident, cea mai simplă diagramă T - P - X este a unui sistem bicomponent. fie sistemul 

T 

To 
A 

p 

T~ X 

T, ~-TL 
A'+B' 

l.lCIIID 
- T2 

B T 
(b) 

Fig. 3.33. - Construirea w1ei diagnune T - P - X a unui sistem binar (A,B), cu 
compozitia globală X1. (a) Diagrama T - X, la presiunea P = P1; (b) Diagrama T - P - X. 

cu izopletele X1 • X2 • X3 • în ipoteza ca of/ 8P > O . 

binar A.B cu diagrama T- X ca în figura 3.33.a 

La o compoziţie globală dată de X1, în condiţii izobare, pentru orice tcmperatur{, cuprinsă 

între T1 = TL şi T3 = TE există o anumită concentraţie de echilibru a componentului A De pildă, la 

T1 , T2 şi T3 concentraţiile de saturaţie ale componentului B în lichid sunt X1 , X2 ~i X1 Să 

transpunem temperaturile T,, T2, T3 într-o diagramă T -- P, la izobara P1 (fig 3 33 b) ~i să trasăm, 

apoi, variaţia acestor temperaturi cu presiunea, păstrând constante concentratiile dt echilibru, 

folosind ecuaţia Clausius - Clapeyron: 

Se obţin astfel 3 izoplete care sunt, de fapt, liniile monovariante de echilibru, 

corespunzătoare celor 3 concentraţii de saturatie arbitrar alese. 

Se subînţelege că, pentru orice temperatură, la P = P1 , cuprinsă în intervalul T1 ~ T1. şi T3 = 

T i,: , se poate trasa câte o izopletă. Numărul izopletelor teoretic posibile fiind infinit, practic, la 

sistemele binare este suficient să se traseze doar izopletele temperaturilor maxime (T1) şi a celor 
minime (TE) 
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3. Procese magmatice - 3.3. Cristalizarea lichidelor magmalÎct 123 

Să construim, în continuare, diagrama T - P - X a unui sistem ternar (A, B, C) cu compozitia 

globală X1 (fig. 3.34.) 

p 

I.ICIIID 

(a) 
(b) 

T 

Fig. 3.3-t - Conslrnirea unei diagrame T - P - X a sistemului 1emar A, 8, C cu 
compozit ia globală X1. (a) Diagrama T - X, la presiwiea P = P1; (b) Diagrnma T - P - X, 

cu trei iwplcte reper (X1 , X2 , X1). 

Pentru această compoziţie, echilibrele de fază solid - lichid pot evolua doar în intervalul 

termic cuprins între T, = T1. şi TJ =TE= T, . La temperatura T1 lichidul este în echilibru cu faza 

solidă A' numai dac& lichidul are compoziţia X, La T2 lichidul are compoziţia X2 , iar la T3 , 

compoziţia X3. Transpunând şi în acest caz cele 1 temperaturi de echilibru într-o diagramă T - P, la 

P = P1 , apoi la diferite presiuni, păstrând concentraţiile de echilibru constante, vom obţine diagrama 

T - P -- X a sistemului ternar A, B, C definit de compozi1ia globală X,. lzopleta X2 desemnează 

temperatura maximă la care se poate obţine concentraţia de saturaţie pentru componentul B, în 

sistemul ternar dat, definit de compoziţia globală X1 Această linie monovariantă împarte domeniul 

T - Pal echilibrelor de fază în două subdomenii termice: 

a. subdomeniul de temperatură mai înaltă, cu o singură fază solidă în echilibru cu L; 

b. subdomeniul de joasă temperatură, cu două faze solide în echilibru cu L. 

[ Se subînţelege că în fiecare subdomeniu termic pot fi trasate numeroase izoplete funcţie de scopul 

urmărit, fiecare izopletă desemnând compoziţia lichidului care se află la echilibru cu fazele solide.] 

Aşa cum se poate observa, diferenţa esenţială între diagrama T - P - X a unui sistem binar 

faţă de cea a sistemului ternar, este că în sistemul binar există doar un singur interval termic (cuprins 

între T. şi Ti.), pe când în cel ternar, cu componenţi imiscibili în stare solidă, există două astfel de 

intervale. La sistemele policomponente cu c > 3 , numărul maxim posibil al acestor subintervale 

termice este mcţi mare. Pentru orice sistem numărul de subintervale termice este: 

n=f-1 , 

unde feste numărul maxim posibil de faze solide în acest sistem. 
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Este foarte important să se reţină că linia care separă două subintervale termice vcrnH..: 

desemnează concentraJia de saturaJie a unui compuncnt, la diverse temperaturi şi presiuni Yaria\ia 

acestei concentraJii cu temperatura şi presiunea este, de cele mai multe ori, diferită de la 1111 

component la altul. Consecinţa este că, în multe sisteme reale policomponente, liniile de satura\ic a 

componenţilor nu sunt paralele şi, deci, se pot intersecta la anumite presiuni, specifice sistemului dat 

(fig 3.35.) 

p 

" ~ 

P, 

~ 

A'+B'+ 
C'+D' 

xs~I 
B 

x••I 
C 

x••I 
A 

T 

Fig. 3.35. - Intcrscqia liniilor de saturalie în diagrnma 
T-P-X a sistemului A,B,C,D. 

Presiunile la care se intersectează două dintre aceste linii de saturaţie devin pres1un1 reper 

pentru sistemul dat, deoarece de o parte şi de aha a acestei presiuni se schimbă ordinea termică a 

echilibrelor de fază. Presiunile intersecţiilor permit, astfel, divizarea câmpului T - P de stabilitate al' 

fazelor în subdomenii barice (intervale barice), fiecare interval baric având propria sa succesiune 

termică a echilibrelor de fază. 

3.3.2. Ordinea de cristalizare din solutiilc lichid magmatice 

În magmele naturale multicomponente, de regulă componenJii minerali cnstalizează 

succesiv. Excepţia o reprezintă acele cazuri, extrem de rare, când compoziJia magmei rni11cide cu 

compoziJia eutectică a sistemului, ceea ce determină cristalizarea simultană a tuturor co1111h>ne1qilo1 

Cristalizarea se petrece ori de câte ori sistemul magmatic îşi schimbă condiţia, în a~c1 lei 

încât acesta să se apropii.! din ce în ce mai mult de conditia subsolidus Trei mecanisme 111ai 

importante pot asigura o astfel de evohl{ie 
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• micşorarea mai mult sau mai putin izobară a 1e111pcralt11ii (fig J.36.a.); 

p MAGl\1Ă IJMEDĂ 
::> 

p MAGMĂ UMEDĂ p o:: 
~ -'o -'o' o "O 
o; V) o o 

~ E ::i ::> E ! 2. o o:: :;;j 

- o ~ 

V) i--: -l - ~ i--: -.:3~ sn~ V) V) 

::> ::> ::> 
9 §~ Ci 9 9 
-l J -l -l 
o V) o o o 
V) V) rJ) rJ) 

§ iXl § r:o 
::> ::> 

r./) r./) r./) r./) 

T T T 
(a) (b) (c) 

Fig. 3.36. -- Ca11zc posibile ale cristalizării: (a) răcire izobară; (b) depresurizare prin ascensiune a 
magmei 11mede; (c) pierderea compo11e111ului volatil, în co1;dilii izobar-izotenne. 

125 

• depresurizarea, mai mult sau mai puţin adiabatică, a magmelor bogate în componenţi volatili 

(fig 3 36.b ); 

„ pierderea substanţelor volatile, ceea ce se poate realiza, de exemplu, prin ruperea acoperişului 

magmatic. Trecerea de la condiţia "umedă" la cea "uscată" face să crească temperatura solidus a 

lichidului magmatic Ca urmare, condiţia magmatică iniţială a sistemului poate deveni condiţie 

subsolidus pr111 simpla pierdere a 

volatilelor, fără ca temperatura ş1 

presiunea să sufere modificări 

esenţiale (fig 3 36 c ) 

Temperaturile solidus, ca ş1 

ntrbele de saturaţie ale componenţilor, se 

pul modifica şi ca urmare a adaosului sau 

a pierderii unui component nevolatil, însă 

aceste modificări sunt mult mai puţin 

dramatice decât cele provocate de fluide. 

Pentru unul ş1 acelaşi sistem 

magmatic, definit compozilional, ordinea 

de cristalizare diferă funqie de cauza 

lristalizării, pe de o pa11e, iar pe altă 

pai te. de intervalul baric în care are loc 

30 

~ .o 
~ 

20 
o:, 
o 
§ 

'tii 
t) ... 

11.. 

10 

IOO 

'GA•Crll• l 

1000 

Temperatura l0 CI 
1200 1400 

cnstalizarea Un 

pe111ru ilustrarea 

exemplu edificator 

dependentei dintre 

11rd111ea de cristalizare ş1 conditia 

Fig. 3.37. - Oiagram:'I T - P - X rcpreze111;'111d echilibrele de faza în 
sistemul tholcitic umed (dup.'\ Grecn, 19112) I Abrevieri: AM=amfibol 

C'PX=clinopiroxen. GA=granat. OL=olivin:'I; PL=plagioclaz. 

ni-l oferă lllill.!lllele PX=piroxen.QZ=cuarţ. ZO=wizit. L=lichid I 
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tholeitice, uncie dintre cele mai bine studiate experimental Vom lua ca bază de discu1ie dattle lt1i 

Green (1982). În figurile 3.37.şi 3.38. sunt arătate, în diagrame T - P - X, echilibrele de fază în 

sistemul tholeitic umed şi, respectiv, cel uscat, deduse pe cale experimentală, pe intervalul baric de 

la I atm până la 40 kbar. Să urmărim, de pildă, cum ar trebui să fie ordinea de cristalizare într-o 

magmă tholeitică umedă, care are iniţial o temperatură de I 000°C şi o presiune de 20 kbar, ceea ce 

s-ar putea , ealiza la circa 60 km adâncime. 

În condiţia iniţială, magma este trifazică, fiind formată din lichid magmatic, granat ş1 

clinopiroxen (ga + cpx + L). Presupunând că magma ascensionează adiabatic până la suprafaţă, 

cristalizarea va urma următoarea ordine: 

la circa 18 kbar începe cristalizarea amfibolului (am); 

a circa 10 kbar se resoarbe gra11atul (devine instabil) şi dispare din sistem; 

la circa 4.5 kbar începe să cristalizeze plagioclazul; 

la circa 4 kbar începe să cristalizeze olivina; 

la circa 3 kbar se resoarbe amfibolul (devine instabil) şi dispare; 

la circa I kbar se intră în domeniul subsolidus şi vom avea ca produs de 

cristalizare final asociaţia: plagioclaz, olivină, piroxen. 

l(Y ou, 
30 

O 1000 1400 

Tc111pc1~1111ra I 0 CI 
IIOO 

fli.:. J.JH. - D1agra111a T ·- P - X rq1ruc111fo1d cd11librck de fa1.i\ în 
s1s1c11111l 1holci1i..: 11s1.:a1 (d11p;\ (irL'cll. 1')82) IAb1c,·icri AM"a111fibol. 

CPX-=cli11opiro,c11. GA~gra11a1. OL~l1li,·i11;t Pt.~plagiodil/. 
PX C. Jlll()\cll.QZ 0 ..:11;11\. /O lui/ii. l. 00 lid11d I 
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Aceeaşi magmă, aflată în condi(ia iniţială definită de T -=- I 250°C şi P = l atm. (o lavă 

revărsată) la suprafata Pământului, prin răcire, va avea următoarea succesiune de cristalizare: 

la circa I 200°C începe să cristalizeze plagioclazul; 

la circa I I 80°C începe să cristalizeze olivina şi clinopiroxenul; 

la circa I 050°C se atinge condiţia solidus, unde ar trebui să se termine 

cristalizarea, având ca produs de cristalizare final asociaţia: plagioclaz, olivină, 

piroxen. 

Deşi produsele de cristalizare, în cele două exemple, sunt relativ aceleaşi, ele se deosebesc 

enorm în ceea ce priveşte succesiunea de cristalizare, deoarece în cazul cristalizării cauzată de 

depresurizare au fost implicate două faze de presiune mare sau relativ mare (granatul şi amfibolul) 

care, pe parcursul cristalizării au dispărut. Numai în cazul fericit că cele două faze s-au păstrat ca 

relicte, ne putem da seama rapid că evoluţia cristalizării a fost impusă de depresurizare şi nu de 

răcire. 

Să urmărim acum efectul posibil al deshidratării magmei tholeitice, aflată la 1000°C şi 20 

kbar Iniţial ea csk o rnagmă cu granat şi piroxen, dar prin pierderea totală a apei, temperatura 

solidus a magmei se mută la circa l 250°C. În acelaşi timp, curba de saturaţie a plagioclazului 

(n.:spectiv a albitului) s(' ridică până la presiuni de peste 20 kbar, iar curba de saturaţie a amfibolului 

se deplasează spr1; te111peraturi mai mici În consecintă, devolatilizarea magmei determină 

cristalizarea în continuare a granatului şi piroxenului, apoi se adaugă cristalizarea plagioclazului şi 

cuaqului. Ca rezt1llat tina I '- a fi apariţia unei asociaţii complet solide, de mare presiune, formată din 

granat, clinopiroxe11, pldgiuclaz acid şi cuarţ. 

Cât priveşte cristalizarea magmei tholeitice anhidre, este suficient să examinăm diagrama de 

fază din figura 3 3 8 , pentn.i a observa că ordinea de cristalizare diferă enorm de la un interval baric 

la altul, dacă cristali.~area este cauzată de răcire 

fv·lulte decenii s-a crezut că în magmele naturale cristalizarea se desfăşoară după o anumită 

regulă, cu largă valabilitate, excepţiile fiinJ puţine. Astăzi, însă, ştim foarte bine că excepţiile 

constituie regula. O anumită ordine de cristalizare, într-un sistem magmatic dat, este expresia unei 

anumite cauze şi unei anumite condiţii barice de cristalizare şi tocmai de aceea ordinea de 

cristalizare, pc care adesea o putem "citi" cu uşurinţă la microscop, este unul dintre cele mai facile 

critl'.rii Jc apreciere a evoluţiei magmei 
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3.3.3. Cinetica crislali1.ării lichidelor macmalice 

3.3.3.1. Furia motrică a cristalizării 

Cinetica cristalizării studiază etapele, mecanismele şi viteza procesului de trecere de la -,tarcc1 

lichidă la cea cristalină. Un postulat fundamental al cineticii este acela că, procesul de cristaliLa1 c 

este imposibil dacă, în conditiile date, lichidul magmatic nu are o energie liberă mai mare dcd1 

starea cristalină. Starea unui astfel de lichid este considerată metastabilă şi, deci, numai un lichid 

metastabil poate cristaliza. Prin cristalizare sistemul îşi micşorează energia liberă cu valoarea 

~G = G" - GL< o 

Valoarea ~G este numită energie liberă de cristalizare, iar opusul ei este numită fortă mu11 ică 

a procesului de cristalizare. Dacă ne referim la un anumit component, atunci fuqa motrică a 

cristalizării este: 

F = -~G = -(G' -GL) 
I I I I 

Forţa motrică, F;, este măsura gradului de metastabilitate a componentului în stare lichidă ~i 

este direct proporţională cu abaterea (A) de la conditia de echilibru. La lichidele 111ag111atice, 

abaterea, ~, se poate realiza prin variatiile de temperatură, presiune sau de conccntratii Ca urmai c, 

pot fi trei tipuri de abateri: 

a. Abaterea termică(~ T), respectiv abaterea de la conditia termică de echilibru, în condipi iLUharc 

Sf=T,-T,, 

unde T< este temperatura de echilibru la P şi X; constante, iar Te este temperatură reală a n istalizării 

t,:._ ident, T.: > Te Această abatere termică este numită subrăcire Suprarăcirea însca11111{1 că i11 

intervalul termic ~T, lichidul nu cristalizează şi supravietuieşte ca lichid metastabil sau !i<;)1iJ 

suprarăcit. Temperatura T,., la care se produce într-adevăr cristalizarea, este considerată tc111pcra111ră 

cinetică de cristalizare, pentru a se deosebi de temperatura T< , de echilibru Dacă tempc1 a tura T0 

este o constantă a sistemului (la presiunea dată şi conccntratia dată), temperatura Te este o variabilă, 

care depinde de viteza de răcire a sistemului. Cu cât răcirea este mai rapidă, cu at,11 1.:stc mai 111a1c 

abaterea termică fată de T,. 

b Abaterea barică (L\P) Este abaterea de la presiunea de echilibrn. 

L\P = 11_ - I\ , 
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unde I\ este prcsium:a reală a cristali1.[11ii ~i aici, în inlcrvalul baric t\P, lichidul esle melastahil şi se 

I' p 

I.WIii i> ST .•\III I. 

1-----------·-

T T 
(a) (b) 

f'il,!, J.J9. - Posibilil!'l\i de aba1crc iwtcrm:'\ de la presiunile de echilibru, P •. 
(,l) • nhatcrc prin dcprcsunzarc (mecanism na111ral posibil); 
(b) - aball:rc ptin s11praprcs11ri1,irc (mecanism 11a111ral pu\in probabil). 

conservă până la presiunea J\,, unde începe cristalizarea. Teoretic, abaterile izoterme .1P se pot 

ob1i111..• la orice sistem ale căror presiuni de echilibru variază cu temperatura (liniile monovariante din 

diagramele T - P sau T - P - X au pante pozitive sau negative) Totuşi, în natură, cele mai probabile 

ah;,tcri se obţin prin depresurizare, fiind specifice lichidelor hidratate. ale căror linii monovariante 

pot avea pante negative (fig 3 39 ) 

c. Suprasaturarea în conditii izobar - izoterme. Este o abatere de la concentratia de saturaţie a 

componentului: 

liX = X - X'"' 
I I I 

unde, X; este concentratia de suprasaturaţie la care are loc cristalizarea componentului i. În lichidele 

apoase, o astfel de abatere este uşor realizabilă, în condi\ii izobar - izoterme, prin evaporarea 

solventului, respectiv a apei, sau prin consumarea apei într-o reacţie de hidratare. La lichidele 

magmatice, o modificare izobară şi izotermă a concentra1iei unui component este ceva mai rară 

Totuşi şi aici este posibilă, mai ales la lichidele magmatice bogate în componenţi volatili, care, prin 

devolatilizare izotermă şi izobară, pot pierde selectiv anumiţi componenti Cristalizarea selectivă şi 

succesivă în anumite condiţii izobar - izoterme este. de asemenea, o cauză posibilă a abaterii de la 

conce11tra1ia de echilibru a anumitor componenţi 

Funqie de mecanismul prin care se realizează abaterea de la condiţia de echilibru, rela!iilt: 

dintre forţa motrică a cristalizării unui component şi abaterea li sunt următoarele 

( F,) I ·, ( V,1 v:) . .'\P 
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~=========· ======::-=.!=======·---

(F.),_I' = N,RT ln( ;:, ) , 

unde N; este numărul de moli ai componentului i 

3.3.3.2. Mecanismele cristalizării 

Într-un lichid omogen, cristalizarea implică două procese: (a) nucleerea (sau germ111a, 1.:a 

cristalelor) şi (b) creşterea propriu-zisă a cristalelor. Dacă ne referim la un anumit cristal, cele Jouă 

, procese sunt, evident, succesive, pentru că germinarea cristalului precede creşterea acestuia. lnsă, 

dacă ne referim la întregul lichid magmatic, atunci ambele procese se pot desfăşura simultan. în 

timp ce unele cristale sunt deja formate şi cresc, altele sunt în faza de germinare, iar altele nici 

măcar nu au germinat. Este, deci, puţin probabil ca toate cristalele care apar în timpul procesuh1i de 

cristalizare să fie izocrone şi, de aceea, nu este de loc obligatoriu ca procesul de germinare să 

preceadă pe cel de creştere. Procesul de creştere a unui cristal este relativ mai uşor de înteles, 

deoarece creşterea înseamnă adiţia de substanţă pe suprafeţele deja existente ale cristalului, eventual 

pe muchiile sau collurile acestuia. Vom vedea, mai jos, că funqie de viteza de cristalizare şi de alti 

factori, prin creştere se pot obline fie cristale compacte şi cu forme cristalografice, fie cristale cu 

forme aberante Indiferent, însă, de formele realizate, creşterea unui cristal înseamnă, în ultimă 

instantă, mărirea volumului acestuia sau a masei acestuia, prin transferul substantei din lichid către 

cristal 

Ceva mai greu de înteles este germinarea sau nucleerea corpului cristalin în masa lichidului 

omogen Conform teoriei cineticii, primii germeni cristalini apar spontan (de la sine), ca mrnare a 

mişcării aleatorii a particulelor din fluid În orice lichid metastabil în care există o mişcare 

dezordonată a particulelor se pot realiza, în spatii minuscule, abateri efemere de la contigura1ia 

microscopică normală a fluidului, numite fluctuatii Un germen cristalin este o fluctuatie stabilă, 

având o structură proprie cristalelor De retinut, însă, că nu toate fluctuatiile din lichidul metastabil 

devin germeni cristalini. Din numărul imens al microcristalelor generate prin fluctuatii, doar câteva, 

şi anume cele care depăşesc o anumită dimensiune critică, sunt stabile şi evoluează, prin creştere 

spre cristale tridimensionale propriu-zise Toate celelalte dispar de la sine, fiind instabile 

Dimensiunea critică a germenului cristalin este impusă de faptul ...:ă, simultan cu lhu.:1ua1ia, 

apar două efeck energetice contrare ca sens. Unul este micşorarea e11e1gici libc,c a :.-iistc111ului, 

deoarece tluctuapa face ca în spa1iul co11side1 at sa se treacă de la starea rnctast.ibilă c1 lichidului la 

starea cri~talină În volumul tl11ctua1ici, miqurarea este egală cu 
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unde \'1 c:.-.le volumul fluctua\iei, iar L\(i, e~le, a1 ia\ia e1H.:1g1e1 lil1c1e in unilalea de vol11111 Cel de.al 

doilea efect este datorat aparitiei suprafr\ei de diswntinuitate i1111 t· tluctua1ia cristalină ~i lichid 

Astfel apare o energie supe1tic1ala (l:,) p111lll\ii, de acea:.-.tă daL\ l'.gală cu produsul di11t1e suprafata 

fluctuaţiei (Ar) şi tensiunea superficială (o) lit 111te1faţa lid1id - fluctuatie 

l:, .. aA
1 

Variatia totală a energiei libere, impusă de tluctuatie, va ti egală cu suma algebrică a celor 

două componente energetice 

LiGlolal = v, . LiG, + o Ar ;?: o sau LiGl,)ldi = V, . LlG, + a Al < o 
A se observa că ambele componente energetice depind de dimensiunea lluctuatiei De 

exemplu, presupunând că fluctuatia cristalină are formă de cub cu muchia a, atunci 

LiG,,,1-a1 = a 3
• ~G, t boa) 2: O sau ~Gh,tal = aj. ~G, j 6oa) ', u 

Dimensiunea critică, respect iv muchia critică, ai-; , a cubului este cnnsiJc1 ată aced 

dimensiune la care LiG101a1 = O şi se poate deduce uşor că 

sau 
Cî 

F, 

unde Fi este forţa motrică a cristalizării tluctuatiei raportată la unitatea de volum l Aici semnul 

minus se pune deoarece LlGi este negativ ] 

Din această relatie se vede imediat cn dimensiunea critică a gcrmc11ul11i s, ,1(il- pe măsură ce 

creşte foqa motrică şi este infinit de mare la 1:onditia de echilibru, unde I·, · O (lig. 340 ). Cu alte 

o 

Vig. J .• lfl. - Relaţia !intre di111cns11111.:a 
critică a gcr111.:11ului (ad şi forţa 11101ric,) 
a c11stali14'1rii unui component, F, 

cuvinte, la conditia de echilih111 germinarea este 

imposibilă. Ea este posibila dtiar 111 lichiJek 

metastabile 

Se ştie din obst·nc1tii d11t·de că 

germinart·a fazelor solide 111 111ediik tlt1idc eslc 

mult 11ş11rnlÎ1 dacă germenii au pusibililatea 

lixării pc un suport c1istali11 deja 1m:t"•,isk11l În 

acest caz, tluctuatia bc11dicia1a dt.: st1ud111,1 

cristalină existentă. tluctuatia liind tl'l fel de 

prelungire locală şi spn11ta11,i a cristalului spit· 

mediul fluid, edilicatn i11sC1 din particulek 

tlu1dului De cde mai multe ori, germenul se lixeaL.ă evident orientat pe :.-.upu11111 ci 1:-,1ali11, î11 sensul 

t·:i uncie plane sau şiruri reticulare din germen sunt paralele cu alte pla11L' :..i11 :;-11u1 i tk s11p,111 

.-\, ,· 1•.1;1 t·sk aşa numita germinare epitaxială (tig l -1 I ) Fa se rcalizc,1L;1 cu 111a1c uşurintă in ca ✓ 1d 

111 c,11e s11pu11ul preexistent şi faza cristalină 11eofonnat;1 au structura 1cticul.11ă a:-L·111;'\11;11,1,11t· 
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{a) (b) 

Fig. 3.41. - (a) Genninare epitaxială (tip izomorl); (b) genninare epitaxială neizomorfă (heteromorf.'\) 

De pildă, foarte uşor germinează epitaxial albitul pe feldspatul potasic triclinic (şi invers) 

sau amfibolul pe piroxen. Cazul limită , când suportul îl constituie cristale apaqinând însăşi faLei 

care urmează să cristalizeze, este adesea invocat în mineralogia experimentală ori de câte ori 

fluctuatiile spontane nu izbutesc să realizeze germeni critici (mai ales în apropierea condiţiilor de 

echilibru). 

Este posibilă şi germinarea neorientată . Totuşi, şi în acest caz se remarcă adesea că gerrm:1111 

preferă anumite feţe ale suportului şi, în special, pe acelea care le oferă cât de cât o simtlit1tudi11e 

reticulară . 

Fără îndoială că germtnarea pe suporturi este controlată de tensiunea sup •1 fic1a lă 

, 
, 
, 

.. 
' ;· .-~;; 

, ,, 
~,.-,;:• 

f.:~1, 

CT,1 
CJ,1 

CJ2 .·a -: • :- CJ3 
• :1 CJ3 CT2 

-~ supo rt i.uport CJ1 

ţ 

(a) (b) 

CJ,1 

CJ,1 
a2 CJ3 

a, CJ2 CTJ 

~UJ)Ort 
CJ1 suport 

(c) (d) 

Fig.3.42. - Diverse posibilităţi de genninarc pc suponun : 
(a) - cu o singură suprafa\ă de contact; 
(b) - cu două suprafe\e; 
(c) - cu trei suprafe\e; 
(d) - cu palm suprafe\e. 

Micşorarea apreciabilă a tensiuni i superficiale şi chiar anularea ei, în condiţiile orientării reticular n 

fluctuaţiei fată de suport, diminuează corespunzător raza critică a germenilor De aceea, cu cât 

suportul este mai apropiat fizico-chimic de faza ncofonm1tă , cu atât este mai probabilă germinarea 
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orientată pe suport Dacă suportul nu are defecte reticulare şi are suprafeţe cristalografice perfect 

plane ( caz limită, practic inexistent), germenul nu-şi poate pune în comun decât o singură interfaţă 

cu suportul (fig. 3.42.a.) şi, deci, nu-şi poate micşora decât o singură componentă a tensiunii. lnsă, 

dacă suportul are defecte (fig. 3.42.b, c, d), germenul poate să-şi pună în comun două sau mai multe 

interfeie, micşorându-se corespunzător şi alte component~ ale tensiunii. 

Ţinând seama de numeroasele defecte pe care le au cristalele naturale, germinările de tip b, c 

şi d sunt, probabil, foarte răspândite în magme. 

3.3.3.3. Viteza de cristalizare 

Viteza de cristalizare, v, este o mărime care poate fi definită în mai multe feluri, funcţie de 

scop sau funcţie de mecanismul cristalizării. La modul cel mai general, ea ar putea fi definită ca 

fiind variaţia masei cristaline într-un volum dat şi un timp dat, în decursul procesului de cristalizare: 

I .::\m 
v=--

V .::\t , 

unde .::\t este timpul în care se face transferul de masă, .::\m, dinspre lichid spre faza cristalină. Dacă 

avem în vedere că o parte din transfer se face prin mecanismul fluctuaţiei, iar o altă parte prin 

mecanismul creşterii, atunci putem vorbi fie de o viteză de germinare, respectiv de nucleere (vN), fie 

de o viteză de creştere (vc). Admiţând apoi, că ambele mecanisme acţionează simultan, atunci: 

V= VN + Vc 

Aici VN arată cantitatea, .::\m,, de substanţă care trece în germeni, prin fluctuaţie, în unitatea de volum 

şi de timp, pe când vc arată cantitatea, .::\m2, de substanţă care se depune pe suprafaţa nucleelor în 

aceeaşi unitate de timp şi de volum. Teoretic este posibil ca una din cele două componente ale 

vitezei să fie nulă sau ambele să fie nule, după cum urmează: 

a. Dacă VN = O, atunci v = vc. Aceasta însemnează că germinarea este inhibată, iar 

cristalizarea se realizează exclusiv fie prin creşterea unor germeni formaţi cândva într-o 

etapă anterioară, fie prin creşterea unor cristale preexistente (restite cristaline sau cristale 

asimilate din rocile înconjurătoare). 

b Dacă vc = O, atunci v = VN. Aceasta însemnează că tot procesul de cristalizare constă într

o dezvoltare explozivă a nucleelor, cu o viteză atât de mare, încât tot volumul să se ocupe 

numai cu germeni cristalini, extrem de mici. 

c Dacă VN = O şi vc = O, atunci viteza de cristalizare devine nulă La condiţia de echilibru, 

viteza de cristalizare este într-adevăr nulă, dar nu despre această conditie este vorba, ci 
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despre acele condilii cu totul speciale cand lichidul metastabil nu mai poak cristali1:a d111 

cauza unei frâne oarecare. Spunem, în acest caz, că procesul de cristalizare esti.: inhibat 

Din motive prncfrce, pentru exprimarea vitezelor VN şi vc nu se ia în consideratic vai ic111.1 

masei în unitatea de timp. Este mai practic să se exprime VN ca fiind numărul de germeni cri~tal111i 

care apar într-un cm3 timp de o secundă: 

unde N = numărul de germeni. 

N 
VN=--1- , 

cm ·s 

Tot astfel, este mai practic să exprimăm viteza de creştere prin: 

fli 
Vc =-

fit 

unde fii este deplasarea unei feţe paralel cu ea însăşi. Acest nwd de definire a vitezei de creştere a1 e 

avantajul că ne permite urmărirea vitezelor de creştere a crisli_tk.lor în orice direqic, pe normall'.le la 

feţe, ceea ce este foarte important, având în vedere creştert:,\ ·anizotropă a cristalelor. Cre~lerea 

diferită în direcţii diferite este, de fapt, principala cauză a diversicătii morfologice l\ cristakh11. 

3.3.3.3. 1. Factorii de control ai vitezei ,le cri.,·taliwre 

Viteza de cristalizare a unui component (indiferent dacă este vorbn de vN sau \ 1 ) este 

controlată de doi factori. Primul îl constituie forţa motrică a cristalizării, I\, iar viteza v şi F, sunt in 

raport direct proporţional. Cel de-al doilea factor joacă rol de frână a cristalizării şi Jine de 11H:J1ul 

din junii germenului sau al cristalului. El constă în rezistenta pe care o opune mediul la dit"uzia 

particulelor din lichid spre cristal. Macroscopic această rezistentă este retlectatl, în mărimea pe care 

o numim vâscozitate a lichidului magmatic Cu cât vascozilatea este mai 111,ue, ct1 atat d1lt11.ia ~i 

implicit, cristalizarea va fi mai înceată. Dacă pe rn{isura abaterii de la cundi\ia Jc echilib1 u are Inc o 

creştere a vâscozităţii, atunci în mod cert, vâscozitatea se va opune efol 1ului cinetic exerLital dl' 

forţa F; asupra cristalizării. Creşterea vâscozităţii ca urmare a abaterii /\, poate ti exp11111a1ă prin 

raportul u/u 0
, unde u este vâscozitatea lichidului metastabil în conditia în care are loc cristalizarea, 

iar u 0 este vâscozitatea lichidului stabil, la condiţia de echilibru 

Efectul combinat al factorilor Fi şi u/u 0 asupra vitezei de cristalizare duce la formula 

F 
V = k --- -! -

(u/u")" 

unde k este un coeficient numeric de conversie a unitătilor de măsură, iar n cc·· un număr 1,qional rn 

valori n > I, dependente de natura lichidului 
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Esentială pentru înţel egerea cm ta!i1t. : ;: -~stc t·1:• :.er ·1a(!a că, &(â t foqa motrică a cristalizării, 

cât şi factorul de frână, cresc simu lLui su d:ate:·ea de !a rnnd iţ ia de echilibru. Numai că Fi creşte 

conform ecuaţiei unei drepte, pe când f'?.ctoL:i 1.k fra !7. ă .~ :·'.: ţt e e>:ponential (fig. 3.43 .). 

fl. (abaterea de la echilibru) 

Fig. 3.43. - Yarialia factorilor cineti<.:1 ;i i 

cristalizării cu abaterea de la condi\ia de 
echilibru în lichidele v,îscoasc. 

t-
1 

i 
j 

.:-·- I 

k,.,..,. 
,~ :,,~a:erca de la echilibru) 

STICLĂ 
METASTABILĂ 

• J . - '/ iteza de cristalizare funcţie de abaterea 
. '" c,,, ,ct;p·1 ,k ,;chilibrn, în lichidele vâscoase. 

Consecinţa este că viteza de cristalizare crqte, la începu!, cu abaterea de la condiţia de 

echilibru, până atinge un maxim (vmax) , a1wi ~·c'.:lde şi tinde sp re zero (fig. 3.44.). Însă, teoretic, 

valoarea zero nu se poate atinge n i c ioda t ă , 

pentru că forţa motrică a cristaliză rii este 

prezentă şi mereu crescătoare . Totuş i, se 

poate vorbi de o viteză de cristalizare 

practic O, dacă procesul decurge extrem de 

lent. Condiţia limită (kv), la care fact orul 

de frână aduce viteza de cristalizare foa11 e 11 ,,, . ._ 

aproape de viteza zero, este considerar.ă 

conditie de vitrificare a lichidului . Oinco1c

de kv (la abateri de la echilibru mai mari 

decât kv), lichidul devine o fază sticloasă _ 

care păstrează dezordinea molecul ară 

proprie lichidelor, dar în ace l aşi timp se 

T0 temperatura 

FiJ;. 3A5 - Condi ţ ii l e de adâncime care pot asigura 
~1!pra nicirca p;"111;1 !a temperaturi T = Tv . lh111.,, = adâncimea 
maxi ml'\ p:î11ă la car..: se pot obţine sticle prin suprarăcire) . 

comportă ca o fază solidă. Dacă abaterea de • ,1 echiiibru este asigurată de suprarăciri, atunci condiţia 

k, este reprezentată printr-o anumitf1 tempcrn tu ră . Tv. respectiv temperatura de vitrificare. La aceste 

tt.!mpcraturi, vâscozitatea li chidelor si licatice este de circa 10 13 poise şi, deci, difuzia este extrem de 

lentă. În condiţia termică cuprinsă între T, şi L li chidul silicatic este metastabil, fiind numit în mod 

obişnuit !i~.hid_Hiprarfi.~j t Valorile T,. sunt fun cţ i e de natma li chidelor; de exemplu, la P = 1 atm, 
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pentru lichidul SiO2 , temperatura Te este de 1720 "C, iar Tv= 1350°C, ceea cc înseamnă că pcn11 

obtinerea sticlei de silice este necesară o suprarăcire minimă de aproximativ 400 de grade Pe1111 

Na2ShO, , în aceleaşi condiţii barice, Te = 870°C, iar Tv = 600°C şi, deci, vitrificarec1 acest 

substanţe presupune o suprarăcire de minim 270 de grade. Probabil că rnajoritalec1 lichide!( 

silicatice pot deveni sticle la suprarăciri de ordinul a 300 + 400 de grade. Astfel de suprarăci, i nu p, 

fi însă asigurate la orice adâncime. Pentru fiecare tip de lichid magmatic există anumilc c1dâncir 

dincolo de care vitrificarea este imposibilă. Dacă mediul ambiant nu asigură o temperat111 ,\ mai rnil 

decât Tv , suprarăcirea nu poate atinge condiţia vitrificării Acest fapt este ilustrai în f1g11rn 34 

Tocmai de aceea, sticlele naturale de natură magmatică, apar cu precădere la suprafaţa plane!, 

deoarece aici .:;e realizează cele mai mari contraste termice între lichidul magmatic )i medii 

ambiant. 

Dar chiar şi la adâncimi h < hmax , vitrificarea poate fi ocolită, deoarece, pentru atinger( 

suprarăcirii până la T = Tv, este necesară o viteză de răcire foa1te mare. Astfel de vikt:e de răcii 

presupun nu numai contraste termice mari, ci şi suprafeţe specifice foarte mari. Oe aceea corpuri 

magmatice mici sau cele puternic aplatizate cu suprafcte spccitice mari, se pot vitrilicu r<:lativ LI~( 

în condiţii de mici adâncimi, pe când corpurile de mari dimensiuni mai greu 

p 

P; ____ j ___ _ 

Fig. 3.46. - O conditie ipotetică de vitrificare a lichidului 
magmatic saturat în apă, prin dcprcsuri:auc izotcnn:'I IP, == 

presiwiea de vitrificare; P„ T, = conditia in.i(ială a lichidului 

magamtic; {Tv )r = temperatura de vitrificare la presiunea 
o 

Po; T. = temperatura de echilibm la P0 ; T, = temperatura de 
vitrificare la presiuni P > P,. J 

Teoretic, nu m11na1 sup1 ,11 ,\ci, ii, 

dar ŞI deprest1riz,i1 ilc pol ,l(L'IICl,1 lili 

sticloase Acest I li l. I l I ,:sll' 

magmele saturate III ap,\ 

temperatmi dl' ecltilili111 ~• :id \ ,.-, ti.•.i11l>S c 

presiunea Dep1 ,:sur 1,-:11 c·ci 1/llll'llll 

dete1111inf1. 11i n11Hl \ ,·1 t , , ,.i"qkn: 

vâscozită\ii 

rnlatilelor, 

ca u1111.,, ,_· " 

liH CIC~lt'(t',l 1tl<i'-.il!I 

pi,.:r,k1 

posibil 

este egală cu difrr,::i\a d111tr1· ., :i~l u111a1<..~ 

lichidului anhidru ~1 ,i l vlu1 h1d1 .itat l Jnel 

magme :;aluiall' ltl :1p.l ji\>l ,tllllg 

temperaturi dl' echilibn1 lk l:11 c,1 oSO"l • I 

presiuni de peste I() l-;l,:11 1'1111 1,:~ire 

rapidă la suprafaţă, mar Illull :,;111 111ai pup 

izotermă şi prin pierderea rapidă a apei, ele ajung la supra!a\ă ca iichidc supt c11{1ci1c .111liidre, î1 

raport cu temperatura T, , specifică presiunilor mici Presupunând că 111,l/-'.lll.i :11 , ,>11di1iile d 

suprafată, are o temperatură Tv > 650°C, atunci depresurizarea rapidă a ilCl':-kl.t ,li jll•IL'a gt:llCf; 

faze sticloase, dacă presiunea scade sub o anumită limită (lig 3 ,16 ) AcL·a,1;1 li1n11:1 :11 pu!ea I 

numită presiune de vitrificare. Cristalizarea lichidelor nrn~matice 111 cu11d11i1 ,,,,,,,·, 11,, ,1 iwhare 
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cauzate exclusiv sau precumpănitor de crqterca suprasatura1iei componentilor, este un fenomen 

mult mai rar decât cel provocat de suprarăciri şi chiar decât cel provocat de depresurizări. Însă, în 

eventualitatea că acest fenomen are totuşi Ioc, trebuie remarcat că forţa motrică a cristalizării rămâne 

practic, unicul factor care reglează viteza de cristalizare, deoarece vâscozitatea nu este sensibil 

influentată de gradul de suprasaturaţie al componentilor. Viteza de cristalizare, în acest caz, va 

creşte în continuu cu gradul de suprasaturaţie, fără să intervină un factor de frână. 

3.3.3.3.2. Variaţia vitezei de cristalizare în timp 

Din mai multe cauze, viteza de cristalizare a unui component mineral poate să varieze în 

timp. O viteză de cristalizare constantă (dv/dt = Ol este doar un caz limită ce s-ar putea obţine doar 

la cristalizarea lichidelor monocomponente, la o temperatură fixă, o presiune fixă şi o concentraţie 

fixă. Chiar la lichidele monocomponente, variatia continuă a condiţiei fizice determină în mod 

corespunzător o variaţie a vitezei de cristalizare Pentrn lichidele policomponente, variaţia în timp a 

vitezei de cristalizare a unui component este o regulă generală. Motivul este că, din momentul 

declanşării cristalizării unui component dintr-o soluţie suprasaturată, concentraţia acelui component 

în soluţia lichidă se micşorează - ceea ce tinde să apropie sistemul de starea de echilibru, la care 

viteza de cristalizare să fie zero. 

Să luăm ca exemplu cazul cristalizării componentului B dintr-un lichid bicomponent, cu 

X 

I 
I 
I 
I ___ _. __ _ 

I I 
I I -t- ---t- --

: I I 
,-.L----L---

1 I : : 
I I I I 

Xe X, X, X, 

(a) 

T V 

T, 

v, 
T2 

TJ 
TE 

V2 

B 

(T, = 1:)x, 

(T~ = Te )x, \' 

(T = T) 
x, 

i c: X) 

--------
v, 

X, I -~: V2 

' timp 

T1 T2 T, T 

(bl 

Fi~. 3.47. - Variaţia în timp a viteLci de cris1ali1..arc a componentului 8 dintr-tm lichid 
bicomponent, cu componen\i imiscibili în stare solidA. lmiţiindu-se două trepte de 
suprarăcire izobar.\. 
(a) - Evoluţia izobară T - X a lichidului, în decursul cristalizării componentului 8. 
(b) - Viteza de cristali1.are funqie de gradul de suprarăcire, la două concentratii de 

echilibru: X, (penim temperatura de echilibm T1) şi X2 (penim temperatura de 
echilibm T1) 

(c) - Viteza de cristalizare funqie de timp. în ipoteza că sistemul rămâne pc treapta 
tennic:\ de suprnr:\cire p:în.'1 la restabilirea total:\ a concentraţiei de echilibm. 
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componenţi imiscibili în stare solidă, ca urmare a scăderii izobare a temperaturii În figura 3 47" 

.este reprezentată condiţia cinetică a cristalizării componentului B din lichidul bicomponent Prin T1 

este redată condiţia de echilibru dintre s• şi lichid la o concentraţie a componentului B egală cu X1. 

Prin T2 este reprezentată condiţia termică a lichidului suprarăcit (metastabil), la care se declanşază 

cristalizarea componentului B, cu viteza iniţială v1 (fig 3.47 b.). Cristalizarea componentului B la 

T2, deplas..!ază concentraţia acestuia de la X1 la X2. Dar la T2 şi X2 este o altă condiţie de echilibru, 

unde viteza de cristalizare a lui B devine nulă. De aceea, pe tot parcursul cristalizării izoterme la T = 

T2, viteza de cristalizare se modifică, trecând de la v = v1 la v = O. Pentru a fi posibilă cristalizarea în 

continuare la X8 = X2, este necesară o nouă treaptă de suprarăcire, prin trecerea rapidă de la T 2 la T 1 

Cristalizarea componentului B din lichidul cu concentraţia X2, la temperatura T3 , împinge 

din nou sistemul spre o nouă concentraţie de echilibru, respectiv XJ, şi din nou se va anula viteza de 

creştere. De aceea, pentru continuarea cristalizării, sunt necesare noi trepte de suprarăcire până la 

cristalizarea componentului din lichid. Evident, pentru anularea vitezei de cristalizare la o anumită 

treaptă de suprarăcire, este necesar ca sistemul să rămână în condiţia termică a treptei un timp 

suficient de îndelungat. Astfel, viteza de cristalizare, deşi tinde să se micşoreze, nu ajunge încă la 

valoarea zero înainte de a se trece la o nouă treaptă de suprarăcire. Imaginea generală a unei 

diagrame viteză- timp rămâne similară cu cea din figura 3.47.c. Pe o astfel de diagramă pot exista 

două categorii de pante: 

a. pante negative, corespunzătoare diminuării vitezelor m timp (dv/cit , O), care 

corespund micşorării izoterme a concentraţiilor; 

b. pante pozitive (dv/dt > O), care corespund salturilor bru~le de temperatură, 

respectiv abaterilor bruşte de la condiţiile de echilibru 

Amplitudinea variatiilor de viteză în timp, respectiv diferenţa maximă, 1\v111 ,1 , - ,· 11 u, - v 111 , 11 de 

pe diagrama viteză- timp, este dată de amplitudinea variaţiilor de la conditia de echilibru De ace<.:a, 

funcţie de viteza de variatie a conditiilor fizice şi de amplitudinea acestora, viteza de cristali ✓.are a 

unui anumit component în lichidul magmatic poate să se modifice în timp, mai 11111l1 sau 111ai puţin 

violent. 
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3.3.3.3.3. Pcrlurharea cinetica a ordinii de ai.,·l'alizare 11 componenţilor 

Să presupunem că, la presiunea P,, ordinea de cristalizare a două minerale As , B' dintr-un 

lichid magmatic policomponent este cea redată în figura 3.48 

Prin T I ş1 T 2 sunt redate 

temperaturile maxime de echilibru As - L şi 

8 5 
- L. Să presupunem că sistemul trece 

brusc de la temperatura iniţială To (unde nu 

pot exista faze solide), la temperatura T1 

unde pot exista, în echilibru cu faza lichidă, 

cele două minerale. Prin trecerea bnrscă de 

la To la T3 , se obţine un sistem monofazic 

alcătuit dintr-un lichid suprarăcit, 

metastabil. Din acest lichid metastabil, 

L + A' + B' / L + A' L l r'l- -------z,---;k--- T,----1;----

► 
1cmpcra1ura 

Fig. 3.48. - Succesiunea de echilibru a 
cris1ali1.ării în condi\ii izobare a mineralelor A'. 

B' dintr-o magmă policomponenlâ. 

ambele minerale pot să cristalizeze, însă ordinea de cristalizare a acestora nu mai este c~mdiJionată 

de succesiunea echilibrelor termice, ci este controlată doar de vitezele relative de nucleere ale celor 

două minerale, în condiţia termică T3. 

Posibilităţile reoretice sunt următoarele 

a. viteza de nucleere a mineralelor A şi B creşte continuu cu gradul de suprarăcire, 

faţă de temperaturile T, şi T2 (fig. 3.49 a.). ln acest caz ambele minerale vor cristaliza simultan, dar 

o 

T1 T 

(a) (b) 

Fig. J.49. - V11e1.a de nuclecrc a mineralelor A şi B dintr-un lichid mi.xi funcţie de grnduJ 
de suprar.kire, fa\,1 de temperaturile de cchilibni. IT, . T: 1c111pcra1urilc de echilibru a 
componcn\ilor A şi B la presiunea P = P1 (vc,i fig. J.48)1 
(d) Nuclecrc crescătoare continuu cu gradul de suprar;îcire (nucleere neinhibal.1): 
(c) Nuclecrc a 111incrnlului A pc suportul mineral al lui B. 

cu viteze de nucleere diferite, respectiv (vN) .. \ şi (vN)II 

b mineralul A, deşi este de lemperatură mai inahă, nu poate, totuşi, să cristalizeLe 

până la temperatura T2 , datorită dilicultătilor de germinare De exemplu. este posibil ca mineralul A 
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să aibă o structură reticulară mai complexă. care 1111 pnatc li formată printr -n tluctwqic sp, )llt .1 11 :i 

Însă el va putea să nucleezc dacă va folosi ca suport cristalele deja forrnate ale mineralului ll În 

acest caz, viteza de nucleere a mineralului A este O pe tot intervalul termic cuprins între T1 )i 12 ') I 

capătă valori finite doar la temperaturi T < T2 (tig. 3 49.b.). De aceea, ori de câte ori se rcali 1cMil 

astfel de cazuri, ordinea de cristalizare este inversată 

Inv..:rsia ordinii de cristalizare determinată de răciri rapide şi de mare amplitudine, dar 111 a1 

ales cele generate de depresurizările rapide de mare amplitudine, sunt, probabil, destul de fren er il e 

în natură . După cum vom vedea în continuare, ele constituie cea mai probabilă cauză a struc1111 il Pr 

orbiculare. 

3.3.3.3.4. Reflectarea vitezei de cri.,·talizare în structurile petrografice 

Viteza de cristalizare este cel mai important factor care reglează structura rocilor magllla l ice 

Înainte, însă, de a aborda acest aspect, este necesar să notăm că într-o rocă 111ag 111a1i că 

neafectată de reacţii minerale subsolidus, pot exi~ta trei categorii genetice de cristale t diete 

(a) 

(b) 

(el 

Fig. J.50. - Tipuri de forme detcn11i11a1e de \'it c111 de crqtcre : 
(a) - form;\ cristalografic;\ dete1mi11.a1ă de o creşte re euhedrarn . 
(b) - form;\ oareca re (xenomorfă) . detenninată de o creştere anhed1: tl;t 

(C) 

(c) . (d). (e) - forme scheletice. deten11111ate de , ·11e1.e de creşt e re acce 11 tua t a111 101ru1>1.: 

premagmatice (ca de exemplu rcstite anatectice), cri stal e străine (xenoc1 is ta k) ajunse i11 111aglllă 

prin contaminare şi, în sfârşit, cristale ortomagmati ce (neofurmate) - reLu lt ak dirt' cl d111 lt ch idul 

magmatic. Rcstitcle anatcctice . de obicl' i, devin ce l mai adesea nuclee de nc~ tcr l.' ~1. :ist ici ek se 

invăluic . în decursul cristalizării cu un strat de supracreştere Xenocristakk pot li ~i e le lii lllsite ca 

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



3 /'rnrl',,' 111 u!:1 11,//1(l' - 3 _i < 'r1,10/izc1r1·11 !uhidelorm,1('.J110/Jce 141 

supor1 pentru supracre~teri, dar, de multe ori. ek se dizolvă în magmă şi dispor Indi scutab il că masa 

solidă a majorităţii rocilor magmatice este dominată de cristalele ortomagmat ice şi, deci , ele sunt 

acelea care imprimă nota dominantă a structurii petrografice. 

În cele ce urmează, se va face abstracţie de restite şi xenolite. Astfel, se admite, ca o primă 

premisă , că toate crista lele pe care le observăm într-un eşantion provin din fluctuaţii supracritice. 

Conform acestei premi sL, numărul cristalelor din unitatea de volum a unei roci este egal cu numărul 

nucl eelor. A doua premisă este că formele cristalelor dintr-o rocă magmatică sunt date exclusiv de 

viteza de cristalizare şi nu de alte cauze, cum ar fi deformarea prin frecare, reacţia chimică dintre 

cristal ş i mediu etc. Conform celei de-a doua premise, o viteză de creştere egală pe direcţii 

cristalografice echivalente (o creştere euhedrală) conduce la o dezvoltare poliedrică a cristalelor. 

Dimpotrivă, dacă această cerinţă nu se realizează (creştere anhedrală), cristalele au forme oarecare 

(anhedrale) şi chiar formă de tip scheletic (fig. 3.50 ). 

În baza celor două premise se poate face afirmaţia că diversitatea structuri lor petrografice, 

observate la rocile magmatice, este urmarea diferitelor valori sau diferitelor raporturi pe care le au 

cele două componente ale vitezei de cristalizare (vN şi vc) Dăm mai jos câteva exemple: 

Structura sticloasă (holovitroasă) este expresia inhibării totale a crista lizării , de cele mar 

multe ori ca urmare a suprarăcirii foarte rapide a lichidelor magmatice . În acest caz, 

VN = Vc = 0 

Structura echigranulară este urmarea unei viteze de creştere egală pentru toate crista lele: 
I 2 n • 0 

V c = V c = ... = V, . ŞI VN > , 

unde n = numărul cristalelor. Diferenţele structurale determinate de dimensiunile abso lute, 

exprimate prin termeni ca "microgranular" , '' macrogranular" etc, se datoresc diferitelor vi teze de 

nucleere . Dimensiunea absolută a granulelor echid imensionale şi viteza de nucleere sunt în rnpnn 

invers propoqional 

Struct11ra porfirică alcătui t ă exc lusiv din crista le omoloage (aparţin aceluiaşi mineral), 

I, 1, timpul 
(b) 

Fii.:. J.51. - Expli capa s1111c111rn porfirice de ord111ul I 
(a) Varia\1a \ i11::1.-:1, N i11 11111p . i'it 1 ~ i111cn alui tk c,c~i-:, c a k11uu 1s1aldo1. 

/\I : = i111 c1Y; ll11l de crqlcrc a cn~1 :1'11l11i di11 111asa f1111dam c111 al;) 
(b) Sc hi\ :1 strnct11 ri1 porfiri ce de tndi 1111l I 
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se datoreşte unei modificări rapide (prin salt ) a vitezei VN, de la viteze relativ mici, la vit eze reldtt\ 

mari (fig. 3.51 .). 

Ordinul structurii porfirice corespunde numărului de salturi al vi tezei VN (fig. 3.52 .) 

~ 

VN 

I 
6t, 

l; 

Io 

612 

611 

I 
I 
I 
I 
I 
I 

612 
I 

613 I 
I 

Ir 
(a) 

llmpul 
(b) 

Fig. 3.52.-Explica\ia structurii porfirice de ordinul li 
(a) - Varia\ia vitezei vN în timp. 
(b) - Schi\a structurii porfirice de ordinul li 

sticli\ 

t, 
(a) 

Ir timpul 
(b ) 

Fig. J.53. - Explicatia strnc111rii v1t.rofince . 
(a) - Modul cel mai propriu de evolutie a \·itc:,.c lor 

de nucleere pentru aparitia stnict1uii vit roli rice 
(b) - Schit,1 slrncturii vitrolirice. 

61 3 

S1mc1ura vitrofirică este un caz particular al structurii porfi rice (masa ti.JJ, la 11 1enta la a 1uci i 

este sticla) şi ea se datoreşte unei variaţii prin salt a vitezei de nu ci cere de la valori v"' · O l,1 valu, i 

VN = 0 (fig . 3.53 .). 

S1ructura poikililică presupune existenţa a cel puţin d o uă minera le. unul jucand rul Jc gazdă 

(hadasomă) , iar celălalt rol de incluziune (fig.3.54 .) Cristalizarea, rn ai întâ i a inc lu zi un illl t, apoi a 

hadasomei este o cauză posibi l ă a unei structuri poikilitice. Dar, în numeroase caLu1 i, au call ze 

cinetice. Ele se pot forma chiar şi în situaţia cristalizării simultane a gazdei ş i a inclu L1L111 il u1, dacă 

se respect ă două condiţii cinetice 

(vN)indullltn~ > (vN ) g,t1. dă 

( Vc)11,cl1111unc < ( Vc)g.11Jă 
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Dacă rapurturik de \'iti.:Lfl ni.:ccs.tre pentru edifica rea unei ~tructtrri poil--ilitice se inversează 

în timp, at unci mineralul gazdă devine incluziune şi in vers. Astfel de inversiu ni repetate pot genera 

\ 'c 

(a) 
timpul 

(b) 

Fig. 3.54. - E:plic,qia strncturii poikiliticc. 
(a) - R,1portul de viteze cel mai adecvat pentru formarea structuri i poikilitice. 
(b) - Scltita strncturir poikiliticc. 

structuri simplectitice, numite în general concreşteri 

Zonalitatea cristalelor mixte, aşa cum este semnalată la numeroase cristale de plagioclaz şi 

piroxen, se datoreşte în cea mai mare pa11e unei creşteri de viteză relativ mari . O creştere foarte lentă 

generează cristale mixte omogene, nu numai pentru feldspaţi plagioclazi şi piroxeni, ci şi pentru 

orice alt mineral cu miscibilitate totală a componenţilor în stare solidă, chiar dacă, în decursul 

crista lizării, ch imismu l global al cristalului s-a schimbat foa1ie mult. Adaptarea continuă a 

chimismului global al cristalului la condiţia fizică es te facilitată de difuzia componenţilor în cristal. 

De aceea, apariţia sau nu a zonaliU\ţii este condiţionată de raponul care se stabi leşte în tre viteza de 

difuzie, v0 , a componenţilor în stare 

solid ă ş1 de viteza de creştere a 

cristalului , prin adausu l de componenţi . 

Zonalit atea apare doar în cazu l când vc 

este mult mai mare decât v0 

Structura orbiculară, întâlnită 

la unele roci magmatice, presupune 

ex ist e nţa a cel puţin două minerale A şi 

B, care sunt dispuse în ce l puţin trei 

zo11e concentrice, cu succesiunea A -· [3 

- A sau B - A - B. ln interiorul unei 

Lo nt:, cristalel e A, respectiv B, pot avea 

l) d i spoz iţi e radiară sau oarecare (llg 

l 5 5 ) 

Cristali zarea rnaglll atică ar putea 

B 

A 

Fii,!. J.55. - Schiţa unei struc turi orbiculare. I A = mineral felsi c 
(feldspat µlagiocla,.); 8 = mineral mafie (amfibol) I 

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro



J 44 3. Procese magmalice - 3. 3. ( ·nslali:area lichidelor magmot,ci: ~=========================----
conduce la formarea unei structuri orbiculare în următoarele circumstanţe: 

a) să existe o dificultate de nucleere a mineralelor care participă la aranjamentul orb1cula1. 

combinată cu o schimbare bruscă a condiţiei de cristalizare; 

b) să existe o inversiune a ordinii normale de cristalizare a mineralelor, ca urmare a unei supurăci, i 

foarte puternice. 

Să t..xemplificăm cele două posibilităţi, admiţând că A este feldspat plagioclaz, iar B arntiliul 

Să admitem că, la răcirea izobară (P1 ~ 3 kbar ), ordinea firească de cristalizare este mai intai ,1 

11.. 

5 
P, 

30 

~ 20 .o 
.!o:: ........ 

600 1000 

TEMPERA TURA [0 C) 

P2L _ _j_-===~~===~===-J._ _ _..;_ ___ -=::±::::=J __ 

800 1200 

TEMPERA TURA [0 C) 

Fig. J.56. - Diagr.tJna de cristalizare a sistemului Cpx - Amf - PI, dintr-un lichid 111.ag111a11c cu 5% 11,0 
(după Hali A, 1996, cu ac:L'lugiri). 

IT1. = curba liquidus; T, = curba solidus; Cpx = clinopiroxen. Amf = amfibol. PI ~ feldspal plagiod.11 I 
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• • • • • fib 1 1 • l'".!1 3 'i(i) ,i ·ttat feldspatul Jllagioclaz cât şi amfibolul, nu; 'fll>t 
plag1oclazulm -ş-1 ·apoi a am I ou u1 •;o - - .., , ' ' . . _ •. _ ,-. 

• d' 1· h"d 'ăr· in s•nort de nucleere. Este nevoie de o mterfa1a atenta -llc de 
germina spontan m 1c I n, a t l-,,, 

xenocristale provenite din rocile încm~uratoare, 1c e t , • • t· d b 1le de gaz rezultate prin degazeitficarea 

lichidului magmatic 

a. În eventualitatea că exisia dificultăti de nucleere, feldspatul plagioclaz va ~Tmina 

to 

a. 

L 

n\...:ira: 
i1.ob,m, 

b. 

unpuritatc A 

r:kir..: 
iZl>h,lră 

A B 

dL!J1rcsur1L.ar..: 

i1.okrmă 

Fi~. J.57. - Etapele formării î.'lliUCturi1 orbiculare biminernle. în 

condi\ia dilicult,'\\ilor de germroo.re. 

(a) lichid magmatic omogen (t) cu o impuritate; 

(b) formarea primei zone a stn,,,.;turii orbiculare, prin 11uclecrca 

multiplii a lui A pc impunls\lc; 

(c) formarea de nuclci de B pe A. 

(d) formarea celei de-a doua 1ol1C - co11cr..:şterea mineralelor A şi 

B: structură s1111plectitic,); 

(c) formarea celei de-a treia 1onc ~lll\,\\11',\ par\ial poikilitică. 

neomogen, cu un număr mare de nuclei, în jurul unei implll "ită\i preexistente sau apărute întâmplător 

în lichidul magmatic (fig. 3.57 a şi b) În momentul în care s-a atins temperatura T2 de cristalizare a 

amfibolului (vezi fig 3 56 ), acesta nucleează pe supo11ul deja existent al cristaldor de feldspat 

plagioclaz (fig. 3.57 c ), urmând o etapă de cristalizare simultană a celor două minerale Acum se 

formează cea de-a doua zonă biminerală (lig 3.S7 d) Creşterea acestei zone este întreruptă de o 

depresurizare bruscă, mai mult sau mai pu1in izotermă (T1), dind se iese din câmpul de stabilitate al 

amfibolului, dar nu şi din cel al feldspatului plagioclaz (vezi fig 3.56.) Sub presiunea P
2

, amfibolul 

are tendinta de a se resorbi. Feldspatul plagioclaz, crescând în continuare, are posibilitatea să includă 

cristalele de amfiboli, împiedicând astfel resorbţia totală a acestora Creşterea cristalelor de feldspat 

plagiocalaz continuă până se atinge temperatura T,, formându-se cea de-a treia zonă concentrică 

(fig357e) 
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800 1200 

Fie, 3.58. - Etapele de formare a structurii orbiculare în trei trepte de dcpresuri1.arc. 

În eventualitatea că există mai multe pături concentrice, elt: a.- putea fi explicate pri1111-o 

succesiune de răciri şi depresurizări cu traversarea repetată a curbei de saturatie a amfibolului ( fig 

3.58.). 

b. Să urmărim acum posibilitatea formării structurii orbiculare cauzată de inversiunea ordinii 

p 

L 

To T 

Fi~. J.~9. - Ordinea de cristali111rc a mineralelor A ~i H 
în condiţiile r.'lcirii izobare 

de cristalizare prin suprarăciri puternice 

Fie două minerale A şi 8, contrastante la culoare, a căror ordine de cristaliLatl! i11 C(l11dqii de 

răcire izobară este cea din figura J. 59 

În ipoteza că sistemul este răcit brusc, izobar, de la T0 > T1. la temperatura 1' 1 ~, că 111111c1alul 

A are dificultăţi de nucleere. în condiţiile (T 1, Pi) primul mineral care va nucb:a va li B (tig 

3 60.a ). 
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ri\...:ut 
1Lohară 

mineralul/\ 

b. 

r.h:1r~ 
i1.1lh,1ră 

h 
mill<-'Talul A 

mineralul B 

c. 

r:t...:ir~ 
i1ohară 

A 

Fig. J.60. - Etapele fonnării structurii orbiculare, datorită inversiunii ordinii de cristalizare. 

(a) - nucleerea mineralului B în condiliik P1 - T1; v ~ 111ic:l; 

h 

B 
d. 

(b) - gcnninarea mineralului A ( v ~ marc) pc suportul mineralului B; formarea primei zone a 

structurii orbiculare; 
(c) - fonnarca celei de-a doua zone a s1ruc1uri1 orbiculare (prcdomin,ind mincrnlul B); 
(d) - fonnarca celei de-a treia zone a strncturii orbiculare (prcdomin.ind mineralul A). 
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Aşa cum s-a arătat în paragraful 3.3 3 3.3., în condiţiile (T1, P1) se vor forma puţini nuclei B, 

datorită treptei mici de suprarăcire ~T11 = T, - T1 Mineralul A va germina imediat pe suportul oferit 

de nucleii de mineral B (fig. 3.60.b.). Treapta de suprarăcire srA tiind mare, va determina o creştere 

rapidă a nucleelor de A, care vor inhiba creşterea mineralului B. Creşterea rapidă a lui A în jurul 

nucleelor de B are două consecinţe: pe de o parte generează cuiburi, practic, monominerale, 

prefigurând prima zonă a structurii orbiculare, pc de altă parte, determină scăderea rapidă a 

concentraţiei lui A în lichid, până la pragul de saturaţie, anulând creşterea acestuia. În schimb, 

concentratia în lichid a lui B creşte, accelerând cristalizarea acestuia în jurul primei zone (fig. 

3 60.c.) La suprarăciri repetate se formează, astfel, o structură orbiculară polizonată (fig. 3.60.d.). 

3.3.4. Evolutia compozitiei fazelor în timpul cristalizării magmei 

În perioada de timp cât durează procesul de cristalizare, în sistemul magmatic, faza lichidă 

coexistă cu una sau mai multe faze solide 

Teoretic, atât faza lichidă, cât şi fazele solide, conţin 111 corpul lor toate categoriile de 

clemente chimice ale sistemului magmatic Altfel spus, orice clement chimic prezent în sistemul 

111ag111atic iniţial se regăseşte în oncare din fazele coexistente Deosebirea compoziţională dintre 

f.111.: nu este, deci, de natură calitativă, ci numai cantitativă, în sensul că proporţia elemt!ntelor 

chi111icc diferă de la o fază la alta. Pentru o anumită fază, sunt considcrati majori acei componenţi 

c,11 c dau cscn\a co111pozi1ională a fazei ~i apar in proporţii de ordinul procentelor Ceilal\i 
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~======================~~=-=- ·---~ 
componenti sunt consideraţi minori, eventual, componcnti urmf, (elemente urmă), daLfl p1 opu, \1" I, 11 

este sub sutimile de procente. Evident, distinqia dintre elementul major şi cel minor are Sl:lls d.i;ir 

atunci când ne referim la o anumită fază, eventual la un anumit grup de faze (cum ar fi grup,:I tl,· 

faze feldspatice, grupul de faze mafice etc.). Ceea ce este minor într-o fază, poate deveni COlll(H1J1c1,1 

major în alte faze. De pildă, plumbul este element major în galenă (fază sulfurică), în schimb el t:'.,I, 

element 1.Jrmă în feldspaţi (faze silicatice). În multe situatii, elementele urmă substitue izo11H1r I 

componenţii majori ai fazelor şi, astfel, se realizează o anumită "preferintă" a unor elemrnte 111111ft 

pentru anumite faze (tabelul nr. 3.6.). De pildă, elementul Ge apare, de preferintă, în fazele silicawe 

ca substituent izomorf al siliciului, în schimb nu are "preferinţă" pentru apatit. Totuşi, de aici nu 

trebuie trasă concluzia că în apatit lipseşte cu desăvârşire elementul Ge. 

Tabelul nr. 3.6. - Elementele urmă în câteva din fazele solide posibile în sistemele magmall<.:e 

(dupil Hali, 1996). 

Faza minerală solidă Elementele urmă 
Feldspaţi Ba, Eu, Pb, Rb._ Sr, Ge _ 

·------ --

Olivine Co, Cr, Mn, _Ni, Ge 
Clinopiroxeni Ce, La, Mn, Co, Cr, Ni, Se, V, Ge 

-------- ·-

Mice Ba, Cs, Rb, Co, Cr, Li, Mn, Se, V, Zn, Ge _ 
Apatit Ce, La, Mn, Sr, Th,U, Y, As, ~_Y. ____ 
Zircon Ce, Hf, La, Lu. Th, Y, Yb, P 

Unul şi acelaşi element urmă se regăseşte în toate fazele coexistente şi spunem că are o 

distribuţie preferenţială numai dacă concentra\ia elementului urmă este mult mai mare într-una din 

faze decât în altele. În eventualitatea că printre fazele sistemului se află şi o solu(ie c1poasă 

(supracritică) şi dacă unele elemente minore tind să se concentreze in faza apoasă, c1111nci ele pot fi 

considerate elemente hidrofile Pentrn sistemele magmatice, sunt considerate hidrofile următoan:le 

elemente: Au, Be, CI, Li, Mo, Nb, Sn, adică acele elemente care, în final se co11cent1 cala în so lupa 

hidrotermală; numai la temperaturi subsolidus ele intră in componenta diferitelor faze solide 

În conditii fizice date, când magma a atins un anumit grad de cristalizare, rn11qH>11entul 

chimic, i, tinde să se distribuie în toate fazele sistemului, în aşa foi ca activită\ile acelui component 

să fie identice în toate fazele: 

a 1. = a•, = = a•., = a ~ 
I I ... I I 

La echilibru, repartitia unui component în două faze oarecare este 

a' 
I 

'X' Y,· , 
-

' 2x2 a· 
I Y, I 

Raportul concentratiilor componentului in fazele 

componentului în cele două fa:te 

ŞI 2 Jă rnelici~111ul de dis11 ilHl{ie al 
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Dacă faza I este lichidul magmatic, iar faza 2 este o fază solidă, Si , rezultată din cristalizarea 

acestuia, atunci raportul fi, = ~~. este măsura fraqionării componentului (i) în lichidul magmatic. 
X~' 

Dacă raportul Ai este supraunitar, atunci el semnalează tendinţa componentului de a rămâne în faza 

lichidă; şi invers, dacă raportul este subunitar Notiunile de "componenţi competenţi" şi 

"incompetenti" au menirea de a sublinia cele două tendinte ale componenţilor 

Pentru fiecare condiţie fizică in parte, orice component prezent în lichidul magmatic major 

sau minor are propria sa fraqionare De aceea, la un chimism global dat, schimbarea condiţiei fizice 

atrage după sine nu numai modificarea propoqiei fazelor, dar şi modificarea compoziţiei chimice a 

acestora. Schimbarea compoziţiei chimice a fazei lichide se face, în principal, prin două tipuri de 

reacţii, şi anume: reaqii continui ( 1 ), reaqii discontinui (2). 

1) - Reaqiile continui sunt reaqiile de schimb componential între lichid şi celelalte faze 

mixte. Cu putine excep\ii (cum ar fi cuarţul), fazele minerale solide ale sistemelor magmatice sunt 

cristalosoluţii care permit schimbul a cel puţin două elemente majore. Aşa sunt feldspaţii, 

feldspatoizii, olivinele, piroxenii, hornblendele etc. De pildă, mineralele mafice au posibilitatea de a 

schimba cu lichidul magmatic elementele majore Fe şi Mg , printr-o reaqie de forma: 
MgmaliL' +Fel. =Femalic + MgL 

Pentru o astfel de reaqie, constanta de echilibru va fi 

xmali, . XL 
k = F< t-.lg 

XL . xm•li, 
Fe t-.lg 

Într-un mod similar, se pot schimba elemente Fe şi Mg între două faze minerale mafice, 

respectiv între două cristalosolu1ii coexistente, ca de pildă între olivină şi piroxenul coexistent. 

M piro,cn t- F ol,vmă f pi,,i.cn + M olivină g · ·e = e g 

I.a astfel de reacţii de schimb participă toţi componenţii posibili ai soluţiilor minerale, 

indiferent dacă sunt majori sau minori şi chiar componenţii izotopici Fiecare reacţie are propria ei 

constantă de echilibru, dependentă de temperatură şi presiune. De aceea, coeficienţii de repartiJie ai 

componen1ilor comuni în fazele mixte coexistente pot fi utilizaţi ca geotermometre şi geobarometre. 

2) -- Cel de-al doilea tip de rcaqie este cea a transferului de masă Ea se manifestă ca o 

rcaqie chimică propriu-zisă între faza solida şi cea lichidă, având ca rezultat apariţia unei noi faze 

minerale solide Spre deosebire de reacţiile de schimb componenţial, care sunt continui, reacţiile de 

11 a11sl\.:1 sunt discontinui şi se realizează doar atunci când concentraţia (activitatea) anumitor 

co1n1Hi11c11\i depăşqtc anumite praguri limită Foarte cunoscute sunt reacţiile de adaptare a olivi11e1 

111;1g11l'/1c11c ~i kucitului. la crqtcrca co11\i11utului de SiO2 in lichidul magmatic, ca urmare ,1 

LI 1~1al1/'111i cu111i11u1. p1 i11, {tl·11 ~a sistc1nului 
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Mg2Si04 
olivină 

KAISh06 
leucit 

+ ➔ 

component în lichid 

+ Si02 ➔ 
component în lichid 

Mg2Si206 
piroxen 

KAlShOs 
feldspat potasic 

Micşorarea concentraţiei H20 în lichidul magmatic (ca urmare a unui proces de 

devolatilizare), până la un anumit prag, poate conduce la reacţia de descompunere a mineralelor 

hidroxilate, ca de exemplu: 

Biotit + ➔ Leucit + piroxen rombic + H20 
component în lichid 

Amfibol ➔ minerale mafice anhidre + H20 

La fel, creşterea activităţii (fugacităţii) oxigenului, până la un anumit prag, poate fi cauza 

unor reacţii de oxidare, ca dţ exemplu: 

3Fe2SiQ4 + 
olivină 

annit 

➔ + 
component în lichid component în lichid 

component în lichid feldspat magnetit 

2Fe30~ 
magnclil 

Pragurile de concentraţie ale Si02, H20 şi 0 2, pentrn diferite reacţii, sunt dependente de 

temperatură şi presiune şi, de aceea, o reacţie de transfer, de genul celor exemplificate mai sus, 

poate fi, de asemenea, utilizată în geotermobaromctrie. În plus, astfel de reacţii arată, prin ele însele, 

dacă compoziţia lichidului magmatic a atins sau nu anumite limite de concentraJii, în condiţii fizice 

cunoscute. 

Prin cele două tipuri de reaqii, compoziţia lichidului magmatic se schimbă, dacă procesul de 

cristalizare evoluează. Reacţiile de transfer, deşi sunt de mare diversitate, nu au, totuşi, 

universalitatea reacţiilor de schimb componenţial. Acesta este motivul pentru care, în numeroase 

cazuri, se poate prevedea sensul evoluţiei chimice a lichidului magmatic, dacă ne sunt cunoscute 

doar mineralele principale care pot să cristalizeze din acest lichid şi ordinea de cristalizare a 

acestora. 

Ordinea de cristalizare o putem "citi" pe diagrama T-P a echilibrelor de fază specifice 

fiecărei magme, iar sensul evoluţiei chimice a lichidului magmatic se deduce automat, dacă ne sunt 

cunoscute compoziţiile mineralelor şi, mai ales, coeficienţii de distribuţie ai elementelor între lichid 

şi diversele minerale solide. De pildă, se ştie că raportul (Mg/Fe) este mai mare în mineralele mafice 

decât în lichidul magmatic coexistent. De aceea se poate prevedea că, daci'1 111 lichidul magmatic 
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cris1alizează simultan mineralul mafie şi plagioclazul, atunci lichidul magmatic se va îmbogăţi în Fe 

şi Na şi va sărăci în Mg şi Ca. 

3.3.5. Diferentie, ea magmei prin cristalizare 

3.3.5.1. Esenţa procesului 

Diferenţierea prin cristalizare este acel proces care conduce la schimbarea chimismului 

global al magmei, în timpul şi ca urmare a cristalizării. Magma iniţială, numit! şi primitivă 

(primară) poate, în urma acestui proces, să genereze o serie de alte magme, cu compoziţie chimică 

globală mai mult sau mai puţin diferită de compoziţia primitivei. Acest fapt este posibil numai dacă, 

în decursul cristalizării, fracţia (partea )cristalină a magmei se separă de fracţia lichidă, în aşa fel 

încât reacţia chimică dintre cele două fraqii să fie complet împiedicată. Procesul mai este numit şi 

"cristalizare fracţionată" sau "fracţionare a cristalelor". 

În masele magmatice de mari dimensiuni, cristalizarea se poate desfăşura în zeci de mii de 

ani. Într-un timp aşa de îndelungat magma poate, realmente, să-şi piardă omogenitatea de al doilea 

ordin, prin separarea fazelor, generându-se un sistem magmatic eterogen, alcătuit din două 

componente majore: 

a. O componentă solidă, sau predominant solidă, numită "cumulat cristalin", care 

rezultă prin aglomerarea fazelor cristaline, în anumite spaţii ale corpului 

magmatic. Dacă acest "cumulat" are o omogenitate de ordinul 2, atunci el este o 

"rocă magmatică cumulată". 

b. O componentă lichidă, sau predominant lichidă, constituind aşa numita "magmă 

secundară". 

Magma secundară, la rândul ei, poate să intre din nou într-un proces de cristalizare, de lungă 

durată şi, în acest caz, ea se poate diferenpa în continuare, generând o altă magmă secundară şi un 

alt cumulat. Prin repetarea procesului, se poate ajunge ca dintr-o magmă unică primitivi să rezulte 

numeroase magme secundare cogenetice (= cosangvine}, dar şi numeroase roci cumulate, de 

asemenea cogenetice. 

3.3.5.2. Mecanismele diferenţierii prin cristalizare 

Au fost propuse mai multe mecanisme capabile să diferenţieze spaţial fracţia solidă de 
lichidul 111auma1ic din care 
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diferenţierea gravitaţională a cristalelor; 

diferenţierea prin curgere; 

filtrarea lichidului prin presiune; 

nucleerea selectivă a mineralelor; 

deplasarea cristalelor cu ajutorul fazelor volatile. 

i. Diferen1ierea gravitaţională a cristalelor. Este mecanismul cel mai des invocat şi are ca premiză 

constatarea că densitatea mineralelor magmatice, de regulă, este diferită de cea a lichidului 

magmatic cu care se află în echilibru chimic. Mineralele felsice (cuarţ, feldspaţi, feldspatoizi) au 

densităţi cuprinse între 2.5 şi 2.9 g/cm3
, în timp ce mineralele feromagneziene au densităti peste 

3.0g/cm3
, crescând cu proporţia Fe/Mg. Leucitul, cu densitatea 2.5g/cm3

, precum şi alJi feldspatoizi 

(analcimul, sodalitul), au o densitate mai mică decât a lichidelor magmatice bazice şi, deci, în mod 

cert ele au o tendinţă de a flota spre partea superioară a corpurilor magmatice, formând cumulate 

foidice. Roca numită "italit", alcătuită predominant din cristale de leucit, ar putea să se fi format pe 

această cale. Sedimentarea (căderea) cristalelor mai dense decât lichidul este, probabil, mai 

frecventă decât flotarea, mai ales pentru faptul că mineralele relativ dense (olivinele, granaţii, 

piroxenii, numeroase minerale accesorii) sunt deseori prezente printre primele, în ce priveşte ordinea 

de cristalizare. Dacă, la un moment dat, mai multe din aceste minerale, relativ grele, cristalizează 

simultan, probabil că nu toate vor cădea cu aceeaşi viteză. Potrivit ecuaţiei lui Stokes, ar trebui să fie 

o anumită ordine în ceea ce priveşte viteza de cădere a cristalelor, funcţie de densitate şi 

dimensiunea corpurilor cristaline (tabelul nr. 3.7.). Adăugând la acest fapt şi ordinea de cristalizare, 

se poate bănui că fracţia cumulată gravitaţional ar trebui să aibă o anumită stratificaţie şi o anumită 

variaţie a granulaţiei pe verticală, în fiecare strat în parte. 

Tabelul nr. J. 7. - Viteza de cădere a cristalelor într-un lichid bazic cu densitatea 2 58g/cm3 şi vâsco1.itatca de 3000 

poise (după Wager şi Brown). 

Raza cristalelor Viteza de sedimentare 
----

MINERALUL m/an cm/oră 
-----~--

plagioclaz 0.5 6 0.06 
(2.68g/cm3

) I.O 23 0.3 
2.0 92 I.O 
4 368 4.2 

----------

Augit 0.5 40 O 5 
(3.28/cm3

) I.O 160 I 8 
2.0 640 7.J --

Olivină 0.5 64 0.7 
(3.70/cm3

) I.O 256 29 
2.0 1024 11. 7 

------ ~------

Magnetit 0.25 3 O 03 
(4.92/cm3

) 0.5 134 1 5 
I.O 535 6.1 

--

---------- --- - ------ - --------
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Pc globul terestru, au fost descrise câteva corpuri magmatice bazice cu structuri sratificate, 

unele dintre acestea devenind celebre, ca de exemplu corpul intrusiv de la Skaergaard (Groenlanda). 

1\1uip pctrologi acceptă posibilitatea ca astfel de corpuri să fi rezultat prin diferenţiere gravitaţională. 

În numeroase alte corpuri, mai ales în cele granitice, nu se remarcă o structură stratificată. Vitezele 

de sedimentare a cristalelor în magmele granitice sunt mult mai mici decât în cele bazice, datorită 

vâscozitătii PresupunânJ o vâscozitate de I 06 poise şi o densitate a magmei acide de 2.3g/cm3
, 

cristalele de cuaq, feldspat, biotit şi hornblendă, de l mm diametru, ar trebui să se sedimenteze cu o 

viteză de abia O. Im/an (Anthony Hali, 1996). La viteze atât de mici, diferenţierea gravitaţională a 

cristalelor poate fi anulată uşor de mişcarea convectivă, cu atât mai mult de mişcarea turbulentă care 

poate însoti ascensiunea magmei. 

ii. Diferentierea prin curger~ Dacă un fluid cu suspensii cristaline curge printr-o conductă, atunci 

particulele solide tind să migreze spre spaţiile cu viteză de curgere mai mare, adică spre punctele 

mai îndepărtate de pereţi. Dacă, de exemplu, în lungul unei fracturi curge o magmă bazică, având în 

suspensie cristale de olivină şi piroxeni, atunci aceste cristale se vor concentra spre partea centrală a 

fracturii, mai departe de pereţi. Acest mecanism a fost invocat pentru a explica prezenţa unor roci 

ultramafice (pieritele) în unele sili-uri, fiind concentrate spre partea centrală a acestora, şi nu spre 

bază, cum ar fi fost de aşteptat prin diferentierea gravitaţională. 

UL_filtrarea prin presiune. Este procesul de separare a lichidului magmatic aflat în spaţiile 

intercristaline Acest mecanism intră în functiune, probabil, extrem de rar şi numai în cazuri 

exccp\ionale când, datorită presiunilor vectoriale, porozitatea tinde să se micşoreze. Separarea 

lichidului rezidual din spaţiile intergranulare, în cazul că are tot:uşi loc, este mai de grabă urmarea 

suprapresiuni lor generate de fazele volatile, decât de presiunile orientate (Anderson et. al., 1984). 

iv _ Nuclcerea selectivă. Procesul poate deveni important în magmele suprarăcite, pe fracturi, unde 

primii nuclei cristalini se vor fixa mai mult sau mai puţin orientat pe pereţii fracturii. Sill-urile şi 

dyke-urile în care au fost remarcate dispoziţii orientate ale cristalelor mafice faţă de pereţii corpului 

magmatic, ar li o dovadă a unei astfel de posibilităţi Lichidul din centrul corpului va fi, în acest caz, 

diferit compoziţional de bordurile solide, fără să fie implicată o mişcare mecanică a cristalelor. 
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v. Deplasarea cristalelor cu ajutorul fazelor volatile. Dacă în sistemul magmatic coexisl ă trei 

categorii de faze (lichidă, solidă şi o fază volatilă), atunci faza volatilă poate să se individualizeze ca 

-=-=-~i-.~--= -ţ!,C!fl_D_~:-=-=--=--=--~-=-:-=-·=·=--=-= -·-::-=-=-::-=-=. - - - -· - - - - - - - - - - -- ·- - - - - - - - - -- - -· - - - -· - - - - - - -- - - - - - - • - - - - - -

~=)? -·-?;~~r~;: •• • --\~=r:·:_<_·_· ····::?~=~} 
__ -_--,_-· -·_:·_··_.-- __ -- __ -·_ -_ ··_ - -- - . _.-·_-- __ .. •• __ --_ -:•:• •,• __ -_.--_--_ _.. __ -

Fig. J.61. - Aderarea fazelor gazoase pe cristale sau pe agregatele policristaline. 

vezicule (bule) aderente pe cristale (fig. 3.61.). Se realizează astfel o modificare a densităţii globale 

a sistemului cristal-gaz, favorizând flotarea cristalelor spre suprafaţă. De fapt, acest mecanism este 

un caz particular al diferenţierii gravitaţionale. Este evident că acest mecanism are efect invers faţă 

de sedimentarea gravitaţională şi, deci, o poate anula. Procesul ar putea fi deosebit de eficient în 

cazul depresurizărilor rapide ale magmelor umede care ascensionează spre suprafaţă El ar putea 

explica menţinerea în magmă, într-un timp îndelungat, a cristalelor de mari dimensiuni, relativ 

dense, precum şi a unor noduli peridotitici semnalaţi în numeroasele lave bazaltice. 
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3.4. UCUAJIA MAGMELOR 

3.41. Esenta şi cauzele licuatiei 

Licuaţia este procesul de dezamestec al unui lichid mixt omogen, Lo, în două sau mai multe 

lichide diferite, L1, L2, •.. , L0 . Soluţia lichidă iniţială, Lo, este numită lichid primar sau primitiv, pe 

când soluţiile L1, L2, ... , Ln - faze licuate sau fracţii licuate. Componenţii chimici ai soluţiei 

primitive se regăsesc în toate fracţiunile licuate, dar cu concentraţii diferite: 

xLo -;ţ:. xL, -;ţ:. -;ţ:. XL„ 
I I '" I 

Pentru o compoziţie chimică globală constantă, coeficientul de distribuţie al componentului i 

în fazele licuate, respectiv 

este puternic influenţat de temperatură şi într-o mică măsură şi de presiune. În condiţii izobare, 

contrastul compoziţional dintre fazele licuate L1 şi ~ se micşorează continuu, pe măsură ce creşte 

temperatura, astfel încât, la o anumită temperatură T k, numită şi temperatură critică a sistemului 

licuabil, contrastul compoziţional dintre faze dispare. Cu alte cuvinte, la T ~ Tk, pentru orice 

component al lichidului primitiv, avem KD = 1. La T > Tk lichidul primitiv nu permite dezamestecul, 

sau altfel spus, toţi componenţii sistemului sunt total miscibili în stare lichidă. De aici se deduce 

prima cauză a licuaţiei: rckirea lichidului primi/iv. 

Este valabilă şi reciproca: dacă la T < 11. există în 

echilibru duuă sau mai multe faze lichide 

conlraslante chimic, alunei, prin creşterea 

temperaturii, acestea se vur amesteca tinzând să 

formeze 1111 singur lichid umogen. 

În figura 3 .62., este redată o diagramă T - X 

a unui sistem binar lichid cu componenţii A şi B 

licuabili Domeniul compoziţional şi termic în care 

este posibilă licuatia, pe scurt, domeniul de licuaţie 

sau lacuna de miscibilitate, este conturat în diagrama 

T - X printr-o curbă sub formă de clopot. 

Lichidul primitiv, Lu, aflat la T = T3 > T1., rămâne 

omogen până la temperatura T1, când se despică în 

două lichide L1 ~i L2 definite de compozitiile 

T T 

Fig. 3.62. - Dczamestecul lichidului binar, 
L0, cu compozilia ini\ială determinată de 

X Lo 
A . 
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(X~• )T, şi (X~' h,. Prin scăderea temperaturii, până la Tr, lichidul L1 tinde să se îmbogăteasdl î11 

componentul A, iar lichidul L2, în componentul B, accentuându-se astfel contrastul compozitional 

dintre lichide. Invers, cele două lichide L1 şi L2 prezente la Tr, prin încălzire, se apropie 

compozitional, contopindu-se într-un singur lichid omogen la T 1. 

Cea de-a doua cauză a licuatiei este modificarea concentratiei componentilor în lichidul 

primitiv, L0, aflat la o temperatură T < Tk. De pildă, dacă în lichidul Lo, aflat la T = T2, are loc o 

creştere a concentratiei componentului B, atunci compozitia globală a lichidului poate atinge 

domeniul compozitional al licuatiei, producându-se dezamestecul izoterm, cu fonnarea lichidelor L1 

şi L2. Teoretic există două posibilităţi de creştere a concentraţiei componentului B şi anume: (I) prin 

contaminare, respectiv asimilare; (2) prin cristalizarea componentului A. Schimbarea concentraţiei 

ca urmare a cristalizării unuia 

din componenţi în lichidul 

primitiv este o cauză extrem de 

eficientă şi universală, deoarece 

poate acţiona în toate sistemele 

magmatice naturale. Prin 

cristalizarea UnUla dintre 

componenti, un lichid omogen 

se poate dezamesteca chiar şi în 

trei sau mai multe lichide, dacă 

B 

Lo 

Fig. 3.63. - Sistemul licuabil A - B -
C, cu cei trei componenti parţiaJ 
miscibili. Lichidul omogen Lo. prin 
cristalizarea componentului A, îşi 

schimbă compozit-ia din punctul I în 
punctul 2, unde se dezamestecă în cele 
3 lichide, L1 , L2 şi L1. 

în sistem există mai multi de doi componenţi imiscibili. Să urmărim această posibilitate în sistemul 

ternar ABC, unde cei trei componenţi sunt doar paqial miscibili în stare lichidă (fig. 3.63.). 

În acest sistem sunt posibile trei faze lichide, funcţie de chimismul global şi anume: (I) faza 

A' , soluţie relativ bogată în A; (2) faza B', solutie relativ bogată în B; (3) faza C', solutie relativ 

bogată în C. Să presupunem că lichidul primar omogen Lo, aparţine fazei lichide A', având 

compoziţia în punctul I. Prin cristalizarea componentului A, lichidul A' se îmbogăţeşte relativ în 

componenţii C şi B până se atinge limita mi~cibilităţii, în punctul L1. Aici lichidul omogen A' se 

despică în trei faze lichide: L1 cu compozitia punctului 2, L2 cu compozitia punctului 3 şi L3 cu 

compozitia punctului 4. Proporţia lichidelor L1 , L2 şi L3 nu depinde de temperatură, ci de gradul 

cristalizării componentului A (proporţia lichidului L1 scade, în folosul lichidelor L2 şi L3, pe măsură 

ce creşte gradul de cristalizare al lui A). 
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3.4.2. Structura sistemelor licuate 

Cinetica apariţiei unui lichid nou în corpul altui lichid este asemănătoare cineticii 

c ri s tali zării, pe care am comentat-o mai sus Noua fază li chi dă "nucleează" prin fluctuaţii spontane, 

apărând, la început, sub turmă de 

corpuri minuscule, cu forme mai mult 

sau mai puţin sferice, numite în general 

"picături". Şi aici se poate vorbi de o 

viteză de nucleere, vN, care exprimă 

numărul de "picături" care se formează 

în corpul lich idului Lo, timp ele o 

ci - ~ l I C'. I secun a, mtr-un cnr . .a ,e se poale 

vorbi ele o viteză de creştere a 

"picăturilor", Vc (viteza de creştere a 

11011 

G . . -
. . 
. 

a C 

Fig. J.64. - Strncturile fundamentale ale sistemelor licuate: 
a. lichid omogen (L0) înainte de licua1ie; 
b. sistem li cuat cu strnctură emulsionară ; 

c. sistem licuat stratificat. 

razei picăturii) . La o viteză mare de nucleere, în corpul lich idului prim tt1v se formează un număr 

enorm ele picături, aparţinând unei faze Ln. Se realizează astfel un sistem li cuat cu omogenitate de al 

doilea ordin şi cu o st1uctură emuls10nară izotropă (fig 3.64.b.). Compoziţiile diferite ale 

fracţ iun ilor licuate determină o deosebire în ceea ce priveşte densităţile acestora. De aceea, în 

condiţ i i statice de lungii durată, lichidele tind să se sepa re gravi t aţional, cu tendinţa de formare a 

unui sistem eterogen stratificat (fig 3.64 c) Trecerea de la structura emulsionară la cea stratificată 

este deseori împiedicată de vâscozitatea lichidelor, care se opune căderi i (sau ridicării) picăturilor. 

Ca urmare, deşi instabile gravitaţional, structurile emul sionare pot supravieţui un timp îndelungat. 

Strnctura sistemelor licuate ar putea fi perfect conservată în cazul unei suprarăciri foarte 

puternice, sub temperatu1 a de vitrificare, când fazele lichide devin corpuri sticloase. Cristalizarea 

li chidelor poate afecta mai mult sau mai puţin profund structura sistemului licuat . În principiu, 

structu ra stratificată nu este afectată 

major de cristali zare, deoarece corpurile 

lichide devin corpuri petrografice 

stratifi cate Cât priveşte structurile 

emul sionare, acestea se conservă sau nu 

funcţie de ordinea de cristali zare a 

fraqiunilor licuate, precum şi de viteza 

de cri stalizare a compone nţil or din 

aceste fraqiuni . 

ln eventualitatea că li chidul 

L!. a t.dă ( liadasornă) cri st a I i zcază înaintea 

hadasom cristalin 

o o 
o () 

.o·o 
O :O:o : 
o , a , 

a C 

Fi~. J.65. - Strncturi licuatc conserva te în strnctwilc petrografice: 
(a) stnicturi poikilitice mi,netice după strncturi le emulsionare: 
(b) st rncturi orbiculare generate prin cristalizarea concentrică a 

111ineralelor, în corpurile sferice ale unuia din lichidele licuatc; 
(c) strncturi sfernlitice mimetice pe o strnctură licuată emulsionant 
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picăturilor, frecvent picăturile sunt incluse în cristalele hadasomei formând structuri poikiliticc (fig. 

3.65.a.). 

Răcirile rapide ar putea să transforme picăturile în sticle, conducând la structuri hipocristaline 

poikilitice. Chiar şi o cristalizare simultană a fracţiunilor licuate ar putea conserva structura 

emulsionară. Fiecare picătură lichidă devine un sistem autonom, în spaţiul căruia vor cristaliza 

anumite n,inerale, într-o anumită ordine, diferită de cele care se află în spaţiul vicinal al picăturii 

Ordinea de cristalizare ar putea, astfel, să fie reflectată într-o dispoziţie concentrică a mineralelor 

(fig. 3.65.b.). Tot astfel, o "picătură" de lichid ar putea să fie înlocuită de un sferulit, prin creşterea 

radiară a cristalelor germinate pe pereţii picăturii (fig. 3.65.c.). Desigur, există şi alte structuri 

petrografice care ar putea fi considerate mimetice pe structurile sistemelor licuate, cum ar fi unele 

structuri "nodulare" sau "concreţionare", prezente în roci magmatice în esenţă silicatice, dar cu 

noduli de oxizi, carbonaţi sau sulfuri. Studiul atent al acestor structuri petrografice a fost cea mai 

important~ dovadă a existentei licuaţiei printre procesele magmatice. Prin studiul mineralogic 

comparativ al acestor strncturi petrografice mimetice s-a oferit posibilitatea clasificării sistemelor 

magmatice licuabile în câteva grupe. 

I. 

11. 

111. 

IV. 

V. 

sisteme eusilicatice - acele sisteme lichide esenţial silicatice care, prin licuaţie, 

generează tot lichide silicatice; 

sisteme oxido-silicatice - lichide naturale care, prin licuaţie, generează o fază lichidă 

predominant silicatică şi o alta predominant oxidică; 

sisteme_ silicato-sulfurice - lichide naturale care generează un lichid predominant 

silicatic şi un altul predominant sulfuric; 

sisteme silicato-carbonatice - lichide naturale care, pnn licuaţie, generează topituri 

carbonatice şi silicatice; 

sisteme comQk_~--- magme naturale care, prin licuaţie, pot genera mai mult de două 

fractiuni lichide contrastante compozitional. 

Unii petrologi consideră că devolatilizarca magmelor silicatice este tot un proces de licuaţie. 

Totuşi, substanţele volatile, separate ca faze independente, au caracteristici de faze lichide doar la 

presiuni relativ mari, pe când la presiuni joase ele se manifestă ca faze gazoase. De aceea 

devolatilizarea va fi comentată într-un capitol separat. 
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3.4.3. Licuaţia în topiturile eusilicaticc 

Licuaţia a fost remarcată în mai multe topituri silicatice artificiale. De exemplu, în lichidele 

binare, aparţinând sistemelor Si02 - CaO, Si02 - FeO, licuaţia a fost semnalată cu multe decenii în 

0°C 

feldspat potasic 

Fig. 3.66. - Domcniilc de licua\ic ale sistemului SiO2 - Fe2SiO4 - KAISi2O6 

(s1111plificat după Roeder, 195 I) 

urmă. Apoi ea a fost remarcată şi în lichide silicatice mai complexe, ca de exemplu, în lichidul 

sistemului Si02 - Fe2Si04 - KAISiiOG (fig. 3 66 ) 

Domeniile de licuaţie ale tuturor sistemdor silicatice se restrâng sau dispar, dacă în sistem se 

adaugă mici cantităţi de aluminiu sau alcalii Di111potrivă, adaosul de fosfor şi titan în sistemul ternar 

Si02 - Fe2Si04 - KAISi206 contribuie la lărgi1e:a JonH 11i1ilui de imiscibilitate. 

Numeroase topituri silicatice aparţinând :iislc111ului Si02 - Ah03 - Na20 - K20 nu prezintă 

fenomenul de licuaţie Cum aceşti oxizi se regăsesc în majoritatea magmelor în proporţii relativ 

mari, este aproape sigur că în cele mai multe magme silicatice naturale licuaţia nu a awt loc. Totuşi, 

dezamestecul natural al unor magme silicatice pare să fie dovedit de mai multe observaţii. Astfel, în 

cristalele de olivină ale câtorva bazalte de pe glob (de pildă, în bazaltele vulcanului Fuji din Japonia) 

au fost întâlnite două tipuri de incluziuni sticloase, unele foarte bogate în Si02 (76%), altele foarte 

săiace (30,4%) Incluziunile sticloase bogate în silice au un conţinut relativ mare de Ab03 şi alcalii, 

in rnmparaţie cu incluziunile bazice în care s-au concentrat mari cantităţi de Ti02, FeO şi CaO. Cel 

mai probabil, la origine, aceste incluziuni sticloase au fost picături lichide imiscibile captate de 

olivină în timpul cristalizării Trebuie să admitem deci, ca o ipoteză foarte plauzibilă, existenţa unui 

lichid magmatic primar, cu un conţinut apreciabil de Feşi Ti, care a suferit o licuaţie chiar în timpul 

cristalizării olivinei. Lichidul mai acid, rezultat prin licuaţie, se apropie destul de mult de chimismul 

~luhal al unei magme riodacitice, însă lichidul mai bazic, prin continutul său exagerat de titan şi fier, 
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nu are corespondent în nmgmde sllicatice ob\şmi\tc . Uneiu sticle vulcanice cu etcrog1:11i t{q i 

compoziţionale foar1e clin-e vin şi ele în sprijinul existenţei feno1nenului de licuaţie. L icuaţi a a fu~t , 

de asemenea invocată pom n.1 a explica unele -sttutturi ale rl)C\lor silicatice cum ar fi cele "nodula1 e", 

constând din prezenţa unor noduli relativ sferici cu o anumită compoziţie silicatică, într-o matrice de 

o altă compoziţi~ mineralogică , Nmnemase structuri sfomlitice, variolitice, ocelare, globulare etc a1 

putea fi expiÎCate şi ca fiind structuri mimetice pe sisteme licuate. Cu toate acestea, trebuie subl ini at 

că magmele naturale acide, neutre şi bazice nu manifestă fenomenul de licuaţie, în condiţii 

supraliquidus. Probabil că licuaţia devine posibilă doar în acele lichide reziduale din ultimele stadii 

ale cristalizării, mai ales în situaţia când lichidul rezidual se îmbogăţeşte puternic în fier şi titan 

3.4.4. Licuaţia magmelor oxido-silicatice 

În sistemul KAISi3O8 - FeO -

SiO2 a fost demonstrat experimental că, 

la o fugacitate mare a oxigenului, există 

un domeniu de licuaţie foarte larg (fig. 

3.67.). În acest sistem, la o fugacitate 

mare a oxigenului ( f 
02 

= l o-0 7bar) 

există două tipuri de lichide imiscibile: 

unul foarte bogat în oxid de fier (cu 

maximum 20% silicat), iar celălalt, 

silicatic, cu cel mult 20% FeO. Pe 

măsură ce scade fugacitatea oxigenului, 

se restrânge şi domeniul de li cuaţie a 

fugacităţii . De aceea, se poate prevedea 

că o cauză posibilă a licuaţiei 

topiturilor 

silicatice, 

oxigenului. 

feroase în 

este creşterea 

magmele 

fugacităţii 

10-o-7 bars FeO 

10-9 bars 10-12 bars FeO 

SiO 

Fig. J,67. - Domeniul de licuaţie în sistemul KA1Si 30ii - FeO -
SiO2, la diferite fugacităţi ale oxigenulw (după Naslund, 1976) 

Existenţa unor magme naturale bogate în fier este confirmată de mai multe observaţii . Au 

fost semnalate curgeri de lave alcătuite, practic, din magnetit şi hematit, cu cantităţi reduse de apatit 

şi silice (exemplu: lavele vulcanului El Laco din Chile). Marele depozit de fier de la Kiruna (Suedia) 

poate fi, de asemenea, la origine o lavă ferică, separată prin licuaţie di:1tr-o magmă silicatică Un ii 

autori consideră că sticlele magnetitice bogate în npatit din corpul magmatic stratificat de la 
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Bushveld ar fi putut ~ă apară mai de grabă prin licuatie, decât prin diferenţierea gravitaţională. Au 

fost, de asemenea, descrise corpuri intrnzive (dyke-uri) foarte bogate în magnetit şi apatit în nordul 

Canadei şi în Norvegia, care au fost interpretate ca provenind din topituri oxidice. Aceeaşi origine a 

fost atribuită şi altor corpuri (dykt'.-uri, sili-uri etc.) din diverse zone ale lumii, alcătuite predominant 

din oxizi de Fe şi Ti, frecvent asocia{i cu apatitul (Kolker, 1982). 

3.4.5. Licuatia magmelor silicato-sulfurice 

Aşa cum s-a precizat într-un paragraf anterior, sulful poate fi prezent în magmele silicatice în 

toate cele cinci stări de oxidare ale sale (2- , O , 2+ , 4+ , 6+), functie de fugacitatea oxigenului. În 

starea redusă de oxidare, sulful se leagă in special cu metalele Fe, Cu, Ni, formând compuşi stabili, 

fuzibili la temperaturile magrnalicr:. l\liscibilitatea topiturilor sulfurice cu topiturile de silicaţi este, 

totuşi, limitată. De aceea, ori de câte 01 i există magme cu sulf, există şi posibilitatea separării, prin 

licuaţie, a unor magme sulfurice, în condiţii reducătoare. De fapt, din practica siderurgică, se ştie de 

mult timp că topiturile silicatice sunt imiscitiile cu cele sulfurice. În condiţii naturale, magmele 

sulfurice au fost observate la eruptia vulcanului Kilanea din I 963. Au fost descrise, de asemenea, şi 

roci bazaltice cu incluziuni sulfurice (în esenţă sulfuri de Fe, Ni, Cu) provenite cert din cristalizarea 

unor picături de lichide sulfurice. 

Solubilitatea sulfurilor în topiturile silicatice creşte cu temperatura şi conţinutul de FeO, dar 

scade cu presiunea, cu conţinutul de s;o2 ~i cu fugacitatea oxigenului. Ca urmare, orice magmă 

silicatică cu un conţinut de sulf de peste O 038'%, în conditii reducătoare, poate genera, prin licuaţie, 

o topitură sulfurică, dacă se află într-un proces de răcire sau dacă, în evolutia sa, se îmbogăţeşte 

gradat în silice. Aceste două tendin\c de evoluţie sunt specifice mai ales corpurilor magmatice 

bazice şi, de aceea, mu(!i petrologi cred că cele mai multe acumulări sulfurice existente în marile 

corpuri bazice stratificate (Skaergaard, SuJbury, Bushveld) sunt, de fapt, consolidări ale magmelor 

sulfurice. Densitatea magmelor sulfurice este mult mai mare decât cea a topiturilor silicatice şi, de 

aceea, este de aşteptat ca diferenţierea gravitatională a tnpiturilor licuate în sistemele sulfuri-silicaţi 

să fie foarte eficace Aceasta ar explica rnritatea incluziunilor sulfurice în mineralele silicatice, în 

comparatie cu incluziunile sticloase lknsitatea marc a magmelor sulfurice este, de asemenea, o 

cauză serioasă care se op11nc ..iscensilrnii spn: suprafaţă a acestora, căci tendinta lor de deplasare în 

litosferă este de sus în jos, adică invcrs:1 fo\ă de tendinţa magmelor silicatice. 

Dacă sulful se află in starea de oxidare zerovalentă (S0
), atunci, prin licuaţie, poate rezulta o 

masă lichidă de sulf nativ, ceea ce a fost semnalat, ca apariţie foarte rară, in unii vulcani actuali. 

Raritatea acestei topituri este mmarca faptului dt sull'ul poate exista intr-o astfel de stare de oxidare 

numai în condiţii cu tutui speciale:, c11 ~anse foartt: rare de realizare Ceva mai frecvent, se poate 
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realiza o stare de oxidare superioară. Sulful S2' şi S4
' formează cu oxigenul compuşi volatili şi, deci 

nu se poate vorbi de o licuaţie propriu-zisă a sulfului, în aceste stări de oxidare. În schimb, sulful S6
' 

generează sulfaţi, iar dintre aceştia, CaS04 se poale dizolva congruent în magmă la presiuni de 

câtiva kbar (Ducea et. al., 1996, Caroll şi Rutherford, 1985). 

Referitor, însă, la licuaţia topiturilor sulfatice sunt, totuşi, prea puţine date experimentale 

pentru a Sl trage concluzii de mai largă generalitate. Reţinem totuşi că, teoretic, este posibilă 

formarea prin licuaţie a unei magme sulfurice şi că, prin cristalizarea acesteia, ar putea rezulta roci 

sulfat1ce_ in special anhidritice. 

3.4.6. Licuaţia magmelor silicato-carbonatice 

Prin creşterea tempernturii, la presiunea atmosferică, toţi carbonaţii cunoscuţi se descompun 

în oxizi înainte de a se topi şi abia oxizii metalici rezultati din disociere, se topesc. De pildă, 

carbonatii MC03 (cu M = metal bivalent), la încălzire, trec prin două proc~se succesive: 

MC03 ➔ MO + C02 ➔ Topitură oxidicf\ + C02 
carbonat oxid metalic gaz gaz 

Astfel, calcitul se descompune mai întâi în CaO şi C(h, apoi urmează topitura oxidului CaO. 

De aceea, la presiuni mici, nu există topituri rnrbonatice propriu-zise, ci numni topituri oxidice, în 

care substanţa volatilă C02 se dizolvă în 

cantităţi foarte mici. Temperatura solidus a 

topiturii metalice scade vertiginos cu 

creşterea presiunii C02 Invers, 

temperatura de disociere a carbonatului 

creşte cu presiunea C02 La o anumită 

presiune, Pt-.1, cele două temperaturi 

coincid, iar la P > Pt-.1, temperaturile se 

inversează (fig. 3.68.). Valorile presiunii 

PM sunt de minim 5 kbar şi depind nu 

numai de natura carbonatilor, dar şi de 

contextul mineral în care se găseşte faza 

carbonatică. La presiuni P > P~1, carbonaJii 

Lichid oxidic + C02 

CARBONAT 
(sohJ) 

T 
Fi~. J.68. - Reprezentarea schematică a domeniului T - P 
de s1abili1atc a topiturilor carbonalice, pe modelul unui 
carbonat cu formula MCO3, w1dc M = Ca, Mg. 

se topesc congruent şi în aceste condilii barice se poate, într-adevăr, vorbi de magme carbonatice. 

Teoretic, un lichid carbonatic se poate obtine pe două căi: (I) topirea unui carbonat 

preexistent, (2) reaqia dintre C02 şi oxizii CaO sau MgO din lichidele magmelor silicatice. 

Deoarece toate magmele naturale conJin C02, este logic să admitem că, la presiuni mari, în magmele 
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naturale, ar trebui să existe şi topituri carbonatice Problema care se pune este: în ce măsură aceste 

topituri carbonatice se pot amesteca cu cele silicatice. 

Toate cxperien!ele intreprinse 

până în prezent demonstrează că între 

topiturile silicatice şi cele carbonatice 

există o imiscibilitate l<.>arte accentuată. 

Destul de elocvent este sistemul 

NaAISi3OH - Na2CO.1, in prezenta unui 

exces de CO2, studiat experimental de 

Koster van Gross şi Wyllie ( 1996), care 

arată o mare lacună de miscibilitate între 

topitura carbonatică şi cea feldspatică (fig 

3.69.). În acest sistem licuaţia se 

manifestă, practic, pe tot intervalul termic 

de stabilitate al lichidului, iar cele dou-, 

lichide coexistente sunt clar asi metriu: 111 

ceea ce priveşte compoziţia. Astfel, 111 

intervalul termic 900 - I 000°C, lkhidul 

silicatic acceptă 20 -- 25% carbonat. pe 

când lichidul carbonatic acceptă cel mult 

5% silicat. lmiscibi I itatea între topitura 

silicatică ş1 cea carbonatică a fost 

verificată inclusiv pe sisteme silicatice mai 

complicate. De exemplu, Freeston ş1 

Hamrilton ( 1980) au confirmat 

experimental existenta unei mari lacune de 

miscibilitate între topiturile de nefelinitc şi 

fonolite, pe de o parte şi cele carbonatice, 

pe de altă parte. Contrastul chimic dintre 

cele două lichide coexistente este scos în 

evidentă nu numai prin conţinutul în silice 

şi CO2, dar şi prin propoqia celorlalţi 

cationi, cum ar fi, de exemplu, proportia 

CaO ~i NaO în cele două lichide (fig. 3 70) 

u 
~ 1000 

el 
8. 
E 
~ 900 

L, + L2 + V 

' 
' 

NaAISi 30a 20 40 60 80 

,........, 
~ o 
~ 

o 
c,:I 

u 

Xl¾I 

Fig. 3.69. - Sistemul NaAISi30a - Na2C0J 
( după Koster vru, Gross şi Wyllie. 1996) 

3). Lichid carbonatic 

25 

3) 
Lichid carbonatic 

15 Lichid nefelinitic 

10 

5 
Lichid fonolitic 

o 
o 5 10 15 a> 25 ~ 35 

----·-----

Fi~. J. 70. -Dislribulia Na20 şi CaO în lichidele coexistente, 
dedusă experimental, în sistemele cart>onat - nefelinii şi 

carbonat -- fonolit (după Freeston şi Hamilton, 1980). 

Topirea congruentă a carbonat ilor la presiuni mari dovedeşte că, în aceste conditii barice, cea 

mai man: parte din conţinutul CO2 prezent în magmele silicatice se găseşte 1n topituri carbonatice, şi 

1111 ca fază imlcpendentă La conţinuturi mici de CO2 corespund continuturi mici de topituri silicatic~ 
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şi, cel mai probabil, aceste con\i11utu11 su111 în afara domeniului Je licuatie, pentru majoritatea 

magmelor silicatice primare. Tolu~i. dacă în aceste magme de înaltă presiune are loc o crist_alizare a 

mineralelor silicatice, atunci propuqia lichidului carbo11atic creşte şi se ajunge, astfel, inevitabil la 

limita miscibilităţii, când se pruduct.: l1d1a1ia, .:.u separarea lichidului carbonatic de cel silicatic. De 

aceea, cristalizarea magmei silicatict este cauză cea mai importantă a formării magmelm 

carbonatil·e, prin licuatie, dar lllllllai ..:.:t1 condi\ia obligatorie ca procesul de cristalizare să fie la 

presiuni mari. La presiuni mici, ci i~t,il1za1,:c1 sd1ca!ilur JeLennină pur şi simplu creşterea proporţiei 

de C02 şi separarea acestuia ca fazi\ volatilii 

Teoretic, toate magmele silkaticc: ar trebui să Jea 11a~tere, în stadiile finale ale cristalizării, la 

magme carbPnatice, prin licmqic. A~n ct1m 1czuhă din figu1a 3 70., există clar o corela\ie 

geochimică între magma primitivă ~i c1'.R ecn bu11<1!ică derivată din aceasta. De pildă, o magmă 

fonolitică foarte bogată in Nai(), g,1ti:1 c:,d1 u iilag111:'1 carbonatică de asemenea bogată în Na20 De 

aceea există o posibilitate tcmctw:i ,y '1 :," .-:i,,hil, ur1g111ea oricărei magme carbonatict:, în 

eventualitatea că aceasta este genu .,t:i i" 111 Li u,1\!L: 

Există mai multe obset\,lpi d:,,;,,:1; Ld,,.: c,1nlir1nă formarea pnn licuafie a magmelor 

carbonatice. Erupţia vukanului uii!,;i11'r,) i..:1,:;;11 ( I c111La11ia) di11 1993 a adus la suprafa[ă lave 

bazaltice alcaline de mare presiune ni n,•il'lm •\i 111,tl ji pirnxen, care co111in incluziuni ro1U11jite de 

carbonaţi (Dawson et. al, 199-t) l!1 ,,,_iJ,, plt1!d11i,, ,1lc,di11c, mai ales în sienitele 11efelinice, se 

întâlnesc frecvent cuiburi sft:ri,·,- (1,,,1i} d,• ,,.,h,11u1i .s,1u incluziuni carbonatice în cristalele 

silicaţilor, ceea ce ar putea cu11li1 :11a , ,-,1~1,·11[,1 11i1 1.ll pic:,turi d1: lichide carbonatice separate prin 

licuaţie. 

Densitaka topiturilor Gui1,,,L,, · , 

aceea, există o puternică tcndi111 

loc la ad,incimi mari, de cele 111,,1 .,, 

·.,,~,,,:l ,,,,11 micii dec11 a magmelor silicati..:i.: şi, de 

i i:,,, tl": c1 fr.tl:(iunilur lirncttL' Cum lic11,1\ia are 

,l.i,, .,,:,r1 , : : n, ,:::w (k a~kptat ca lirnaţia declanşată de 

cristalizare să decurgă lent, liin,i .,I,•::,, 1· ,,tl':.1 •1: 1,l11t11, ,, dikn:nţiere gravi1a1ional(1, mai mult 

sau mai puţin accentuată, ,\ '• r,,,,i,, i, ,, ,, •• li1_~::t1l:,1 p,îna la suprai:qă a 1111ur lllagme 

carbonatice rc-zultak pc an:;,·;t,! -I 1:,,,iJ ,i; n ;;;JliLl de ,cctcre ti,il:, dar pupn probabilă, 

deoarece prin scăderea presi,,,,., 

motivul pentru care nu au ll)S! '<1 1,1 1,,i,1 1, ;,,,1," 1,1 1,, • '<J:l ic1., ,,_. ui llunati..:e, aşa culll sunt cele oxidice 

sau cele sulfurice 

Consolidarea la 111are ad:11,(i1;1•· ,,1,,:_i,w:l(1r c,,;bon,nicc gc11cri:azf1 ruci alcătuite dominant 

din carbonaţi, numite cu termenul -~•v,11:1,:i i· l.,i1 b(ll1<1t1tt· lksigur, nu toate carbonatikle existente în 

natură provin din magme carl,un,11i,,_, !1,·11..t,· l'•i•k d111\1i: .:Ic, pruhahil 111,,sl~le cele mai mari de 

carbonatite, ar putea prnveni d111 11,<11 111,: c:,i,,;,i,1 1.icv ,q,ărute dir..:l't prin topirea rocilor carbonatice 

preexistente, tic ale crustei, lil· :1'1: 111:1111.,ki l),,,:--,:!111,-.1 dinlll'. ti 11wgrnă carbonatil'ă primară şi o 

alta licuati'i ar trebui să se rcllt·• i•.· 111 ::11,:1111 , ,,t1'i i1; ,·111llcxtul 1_!l'11iog1c, deoarece 111agmcle licuate 

ar tH:hui \il s,_. a-.llcic1l' u, c,111 1 1·1· .... ,.,,1, ,:,, · 1 11,·,,,11·, 
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J.-1.7. Lima I ia 111111liplii (polilirnatia) 

Licua1ia multiplă presupune procesul Je despicare a unei topituri omogene cel pupn 111 trei 

faze lichide contrastante compoziţional. Teoretic, procesul este perfect posibil, putându-se 

manifesta, de exemplu, în acele magme silicatice bazice care contin CO2 şi s2
- . Cristalizarea 

avansată a silica[ilor din aceste magme generează, în final, un lichid rezidual relativ bogat în CO2 şi 

s2
-, care se poate fracţiona în trei lichide: silicatic, sulfuric şi carbonatic. 

Principial, orice magmă policomponentă ar putea conduce la o licuaţie multiplă, în ultimele 

stadii ale cristalizării. Totuşi, până în prezent, nu există prea multe date de observaţie, nici pe 

sistemele petrografice naturale şi nici pe sistemele artificiale, care să permită o discuţie mai amplă 

asupra acestui fenomen. 
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3.5. AMESTECUL MAGMELOR 

3.5.1. Esenta procesului 

Mai mulţi petrologi sunt de pirere el magmele, aparţinând unor sisteme diferite, se pot 

amesteca dând magme hibride (Oldenburg et. al, 1989; Sparrks et. al, 1980). Pentru aceasta ar trebui 

îndeplinite două condiţii: ( l) magmele să ajungă în contact nemijlocit una cu cealaltă; (2) magmele 

să fie miscibile. 

Formal, se poate face distincţie între o magmă locală, M1 (autohtonă) şi o alta străină, M2 

(alohtonă), iar procesul de amestec s-ar putea reda în schema: 

M, +M2 ➔ M•, 

unde M• este magma hibridă, omogenă compoziţional. 

Amestecul magmatic are o importanţă reali\ numai dacă M1 şi M2 se deosebesc pnn 

compoziţia chimică globală, reflectată în concentraţiile diferite a cel puţin unuia din componenţi. În 

magma hibridă, concentraţia unui component oarecare este controlată, pe de o parte, de 

concentraţiile acestui component cele două magme, iar pe de altă parte, de masele mM, ş1 mM, ale 

celor două magme: 

De aceea, dacă ne sunt cunoscute concentraţiile componentului în magmele M1 , M2 , M
0

, se 

poate deduce uşor raportul dintre masele magmelor care s-au amestecat (fig. 3. 71 ). 

o 

Fig. J. 71. - Corela\ia dinlre concentraţiile 
componentului i în magma hibridă şi raportul 

dintre masele magmelor iniţiale M1 şi M2 

Din acest punct de vedere, amestecul magmelor 

este similar cu procesul de asimilare magmatică, motiv 

pentru care unii petrologi consideră că amestecul 

magmelor este doar un caz particular al asimilării, 

respectiv magma autohtonă asimilează magma alohtonă 

(sau invers) 

a b C 

Există dovezi rezonabile în sprijinul 

ipotezei că magme diferite compoziţional pot 
Fig. J. 72. - Aranjamentele spa\iale ale magmelor M1 şi 

M2 în rezervorul magmatic. înainte de asimilare. 
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veni în contact nemijlocit una cu cealaltă. De pildă, în mai multe zone vulcanice de pe glob s-a 

remarcat că, pe acelaşi coş vulcanic sau pe aceeaşi fractură, au circulat mai multe tipuri de magme, 

la intervale de timp relativ scurte. De altfel, acolo unde există corpuri magmatice cu rol de rezervor 

sau "cuptor magmatic", formate prin intruziune, există teoretic şi posibilitatea umplerii succesive a 

acestor rezervoare cu magme, mai mult sau mai puţin diferite compozitional. Într-un astfel de 

cuptor, magmele M, şi lvh, înainte de omogenizare, se pot plasa una lângă alta, eventual una peste 

alta (fig. 3.72). 

În eventualitatea că M1 şi M2 au densităţi diferite, respectiv p1 > p2 , aranjamentul stratificat 

este singurul stabil gravitaţional, pe când celelalte aranjamente sunt instabile. Tendinţa de trecere de 

la aranjamentele instabile, la aranjamentul stabil, este inevitabilă atâta timp cât magmele nu se 

omogenizează prin difuzia componentilor. Dacă masele M1 şi M2 sunt suficient de man, 

omogenizarea prin difuzie ar putea necesita un timp extrem de lung, poate de ordinul miilor şi 

z 

~_. :w'.:::~ -►Ml-. :x··;;;; _. E ~ •••• . • • . ,;.•//.1/,/ , • • 

Io 11 li 11 (4 

Fig. 3. 7 3. - Diferilc configuraţii cklllere prin care trece sistemul 
magmatic pornindu-se de la aranjamenle instabile gravitalional (la 
timpul t.,) şi ajungând, în final Oa l1). la aranjamentul stabil gravitational. 

Jsuprafaţa punctat,'\= zona hibridă I 

zecilor de mii de ani. De aceea, înaintea omogenizării 

magmatic, să aibă loc un proces de rearanjare 

totale este de aşteptat ca, în rezervorul 

spatială a maselor magmatice, dacă acestea au 

o poziţie iniţială inadecvată echilibrului 

gravitational. Tranzitia de la aranjamentul 

initial instabil la cel final, stabil, nu se face 

instantaneu, ci pe un interval de timp, când 

sistemul magmatic trece printr-o succesiune de 

alte aranjamente efemere care dau configuratia 

cinetică (de mişcare) a sistemului (fig 3.73) 

În tot acest interval de timp, la interfaţa dintre 

magmele M1 şi M2 au loc reactii de schimb 

wmponential, prin difuzie, cu tendin1a de 

◊O 
o o<> o 
oaoo 

CJ D 

amestec total 

""' D D 
"' m o 
ODO C, 

De, 

lichid hibrid 

,-----,/ 

() (I 

lichid de M2 

·~··~-~--ii lichid de M, 

amestec parţial 

Fi~. 3. 74. - Diferite modalităli de amestec a 
magmelor M1 şi M~ pariial cristalizate, anate 
iniţial într-un arnnjar11en1 stabil gravitaţional. 
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omogenizare a concentraţiilor Astfel, de o parte şi de alta a interfeţei M, / M2 se dezvoltă tn.:ptat o 

zonă hibridă, grosimea acesteia crescând în timp. 

Este posibil ca, pe parcursul modificării aranjamentelor, magmele să se solidifice prin 

cristalizare totală sau prin vitrificare. În acest caz oricare din configuraţia cinetică efemeră poate fi 

•'îngheţată" şi să supravieţuiască mult timp. De altfel, cele mai convingătoare dovezi asupra 

procesului natural de amestec al magmelor, provin din observaţii asupra unor astfel de configuraţii 

"îngheţate". 

Unii petrologi atrag atenţia asupra faptului că amestecul magmatic este greu realizabil, dacă 

nu complet împiedicat, în eventualitatea că magmele se plasează de la început în rezervorul 

magmatic, într-un aranjament stabil gravitaţional (Hali, 1996). Aceasta ar putea fi adevlrat dacă 

magmele suprapuse s-ar găsi în condiţia supraliquidus, când sunt lipsite de faze cristaline. De regulă, 

magmele conţin numeroase cristale aparţinând diferitelor specii minerale. În acest caz, amestecul 

magmelor M, şi M2 poate fi într-adevăr realizat, total sau parţial. Se poate vorbi de un amestec total 

atunci când simultan cu omogenizarea componenţilor în fazele lichide are loc şi amestecul mecanic 

al cristalelor aparţinând celor două magme (fig. 3.74.). 

Tot aşa de bine se poate realiza şi un amestec parţial, determinat doar de amestecul mecanic 

al cristalelor (fiind cauzat, de exemplu, de căderea gravitatională a cristalelor din lichidul superior în 

cel inferior). Trecând dintr-un mediu lichid în altul, cristalele uneia dintre magme pot intra în reactie 

cu lichidul celeilalte magme. Existenta în aceeaşi magmă a două tipuri de cristale aparţinând 

aceleiaşi specii minerale (cum ar fi cristale zonale de plagioclaz alături de altele nezonale sau 

cristale corodate de piroxeni alături de altele necorodate etc.) sunt considerate de unii petrologi ca 

dovadă în sprijinul ipotezei că magma care oferă astfel de situaţii este hibridă. [Astfel de argumente 

trebuie, totuşi, folosite cu prudentă, deoarece populaţiile diferite de cristale mineralogic omoloage se 

pot datora şi altor cauze.] 

3.S.2. Amestecul magmelor similare şi nonsimilare 

Sunt considerate similare acele magme destul de asemănătoare compozitional, dar nu 

identice, cum ar fi două magme bazice care se deosebesc între ele, de exemplu, prin cont inutul de 

potasiu sau de calciu. Un rezervor magmatic, aflat în zonele superioare ale litosferei, care se 

alimentează ritmic cu acelaşi tip de magmă dintr-o sursă mai profundă, poate deveni sediul unui 

amestec de magme similare: magma 1w11 1•e11ilâ se poate amesteca cu magma mai vechi!, mai muli 

sau mai puţin diferenţiată. În acest caz, amestecul magmatic diminuează efectul diferenţierii. 

Sunt considerate nohsimilare acele magme care se deosebesc net unele de altele, atât prin 

compoziţie, cât şi prin origine De cxernpl11. o magmă bazică formată în manta este nesimilară cu o 
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magmă acidă generată în crustă. Prin amestecul acestor două extreme se poate obţine o serie 

continuă de magme intermediare, de la cele bazice la cele acide. O magmă neutră (andezitică), de 

exemplu, se poate obţine prin amestecul în proporţii relativ egale a unei magme acide cu alta bazică. 

Un exemplu clasic al unui posibil amestec de acest gen îl constituie seria continuă de roci 

magmatice riolit-dacit-andezit-bazalt din Yellowstone Park, Wyoming. 

După cum se poate remarca, o magmă hibridă nu se poate deosebi cu uşurinţă de cele care 

rezultă prin diferenţiere sau prin asimilarea clasică a rocilor. Fără examinarea atentă a fenocristalelor 

şi a contextului geologic în care se găseşte magma, este foarte greu, dacă nu chiar imposibil, să se 

depisteze existenţa procesului de amestec, pe criterii exclusiv chimice. Probabil că multe serii 

continui de roci magmatice descrise în mai multe zone de pe glob, atribuite amestecului, au, în 

realitate, ale cauze. 
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3.6. ASIMILAREA MAGMAncl 

3.6. l. Generalităti 

Magma care părăseşte locul de ongme este rareori în echilibru chimic cu rocile 

înconjurătoare. Prin reacţia dintre magmă şi aceste roci, magma îşi schimbă compoziţia, incorporând 

o parte din constituenţii rocii vecine. Reacţia se poate desfăşura la pereţii camerei magmatice sau 

înăuntrul camerei, dacă aceasta conţine fragmente ale rocii înconjurătoare sub formă de xenolite 

(enclave). 

Pot fi recunoscute mai multe tipuri de reacţii care sunt capabile să schimbe compozitia 

magmei, dar principial diferite sunt doar două: 

a. reacţia care implică topirea parţială sau totală a rocii; 

b. reacţii care nu presupun topirea rocii înconjurătoare. 

În primul caz, topitura rezultată din roca înconjurătoare se amestecă cu fracţia lichidă a 

magmei. Se produce astfel o dizolvare (prin topire) a rocii solide de către magmă. 

În cel de-al doilea caz, o parte din componenţii chimici ai rocii ambientale trec în magma, 

prin difuzie, fără ca roca să se topească. Complementar, o parte din componenţii magmei pot trece în 

roca înconjurătoare, tot prin difuzie, modificând metasomatic roca. 

Prin asimilare magmatică unii autori (Daly, 1933; Grout, 1941) înteleg doar acel tip de 

reacţii care implică topirea de către magmă a rocii înconjurătoare, pe când alţii (Shand, 1943; 

Carmichael et. al, 1974) înţeleg prin asimilare orice tip de reacţie dintre magmă şi mediul ambiant, 

capabil să schimbe compoziţia magmei. Dacă preluăm termenul cu această ultimă semnificaţie, 

atunci este necesar să se facă, totuşi, distincţie între cele două tipuri de asimilări şi anume: 

a. cea care implică topirea rocii asimilate şi care presupune ridicarea temperaturii rocii până 

la valori cel puţin egale cu Tt (temperatura solidus a rocii); 

b. cel de-al doilea tip ar putea fi numit asimilare subsolidus, desfăşurându-se la temperaturi 

T< Tt 

Prin asimilare, în magmă se poate produce modificare unor parametri, dintre care cei mai 

importanţi sunt: 

masa magmatică 

volumul magmei 

chimismul magmei. 

De regulă, în petrologie se pune accent pe efectul chimic al asimilării, considerându-se că 

masa şi volumul magmei nu suferă modificări importante. Astfel Carmichael et. al ( 1974) afirmă că, 

deşi fuziunea rocilor este posibilă în anumite condiJii, nu poate conduce, totuşi, la o creştere 

semnificativă a masei şi volumului fazei topite Aceasta se datorează faptului că magma, cu o 
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căldură specifică de circa 0.25 cal/g·grad, ar putea lichefia numai o cantitate mică de rocă, dat fiind 

faptul că rocile au, în general, o căldură de topire de circa 75 cal/g. În acest caz, căldura de topire ar 

trebui furnizată nu atât de răcirea magmei, cât de precipitarea din magmă a unei cantităti de minerale 

cristaline echivalente termic. 

3.6.2. Asimilarea prin topire 

Topirea rocilor înconjurătoare solicită o energie termică necesară încălzirii rocii de la starea 

termică initială, TR, până la temperatura sa de topire, T; (temperatura solidus), la care se adaugă 

efectul caloric endoterm al fuziunii, respectiv entalpia de topire a rocii. Această energie este dată de 

relatia: 

QR = mRCR (TsR -TR) + LiHRmR , 

unde mR este masa rocii topite, CR este căldura specifică a rocii, iar ~HR este entalpia de topire a 

unităţii de masă. 

Căldura de topire, QR, în cazul asimilării, este preluată integral de la magmă. Cantitatea 

maximă de căldură, QM, pe care magma ar putea s-o furnizeze, reprezintă rezerva calorică a 

asimilării: 

QM = m Meii.I (TM -Tt) + LiHLmL ' 

unde mM = masa corpului magmatic; mL = masa fazei lichide (topiturii) din magmă; CM = căldura 

specifică medie a magmei; ~HL = entalpia de cristalizare a unităţii de masă lichid-magmatică; TM = 

temperatura reală a magmei în momentul venirii în contact cu roca supusă asimilării; Tt = 

temperatura solidus a magmei în noile condiţii ale asimilării. 

Temperatura, TM, poate fi teoretic mai mare sau mai mică decât temperatura liquidus a 

magmei, Tt"' . Dacă TM > Tt"', atunci diferenta TM - Tt"' ar putea fi măsura gradului de 

supraîncălzire a magmei. În aceste cazuri (probabil destul de rare în natură), masele mM şi mL sunt 

identice la orice grad de supraîncălzire. Totuşi, în cazurile cele mai frecvente, temperatura magmei 

t:stc sub l°t' şi, în astfel de situatii m L < m M. Proporţia masei lichide, m L / m M, scade pe măsură ce 

11e apropiem de T:1 
, însă variatia exactă a acestei proporţii cu temperatura nu poate fi precizată 

decât experimental pentru fiecare caz concret în parte. 

Admiţând cazul limită că întreaga căldură QM este consumată exclusiv în procesul de 

,1:;,111ilare, putem obţine cantitatea maximă de rocă ce ar putea fi asimilată prin topire: 
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R m~'cM (T~' -T:') + LiH 1 
m I 

mm .. , = CR(Tt -TR)+LiHR 

Masa maxim posibilă de rocă asimilabilă, calculată astfel, dă capacitatea de asimilare a 

magmei. Acestei mase îi corespunde un volum de rocă, v; .. , = m ~ ... I pR şi, deci, capacitatea de 

asimilare poate fi definită şi prin volumul maxim posibil de rocă topită în procesul de asimilare 

Pentru o magmă concretă, cu o compoziţie dată şi stare termică bine definită, capacitatea de 

asimilare depinde, evident, de temperatura solidus a rocilor expuse asimilării. Din acest punct de 

vedere se poate face distincţie între cele două categorii de roci: 

I O 
- roci cu Tt > T~1

, 

2° - roci cu T: < TM 

În primul caz, asimilarea prin topire este aparent imposibilă, dar trebuie avut în vedere că, în 

contact cu magma, roca încetează să mai fie sistem izolat. În interacţiune cu componenţii magmei, 

ea poate să-şi micşoreze temperatura solidus, uneori cu mult sub aceea pe care ar fi avut-o în stare 

izolată. Numai în cazul particular, când componenţii minerali ai rocii sunt în echilibru chimic cu 

topitura magmatică la temperatura dată, T"1, se poate, într-adevăr, prevedea că asimilarea este 

imposibilă. Pentru acest caz particular, fazele cristaline din magmă coincid calitativ cu fazele 

minerale care compun roca asimilată. De pildă, o magmă aflată la I 500°C, care conţine cristale de 

olivină şi piroxeni în echilibru cu topitura, nu poate asimila, prin topire, un peridotit p1roxemc, 

format exclusiv din aceeaşi olivină şi acelaşi piroxen. În schimb, ea poate asimila, să zicem, un 

silicolit, chiar dacă temperatura solidus a acestuia este de peste I 600"C În acest ultim exemplu, 

silicea cristalină, în interacţiune cu topitura, olivina şi piroxenul, formează un sistem complex al 

cărui punct de topire poate să fie sub I soo 0 c 
Rocile care au o temperatură de fuziune mai mică decât temperatura magmei pot fi topite de 

către magmă, fără excepţii, cu condi1ia ca rezerva calorică să nu tic epuizată în alte categorii de 

procese. Gradul de topire al acestor roci este dependent, printre altele, de temperatura lor solidus 

( Tt ), fiind de aşteptat ca gradul de topire să fie cu atât mai avansat, cu cât temperatura soli dus este 

mai mică. De pildă, rocile acide, cum ar fi granitele purtătoare de mice ~i gnaisele cuarţo-foldspatice 

micacee, aflate la adâncimi mari au temperaturi solidus mai mici decat temperaturile medii ale 

magmelor bazaltice De aceea, în adâncime o magmă bazică tope~te cu siguranţă o astfol de rncă 

acidă, gradul de topire fiind condiţionat de rezerva calorică a magmei bazice 
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Este important de subliniat că, în condiţii geologice reale, nu toate rocile topite (parţial sau 

total) în vecinătatea unui corp magmatic (prin folosirea rezervei calorice QM) se pot amesteca cu 

u 
z 

-------------------------~-.-,.-----

Xo X1 X2 X3 

Starea termică pe direcl-ia x 

Xo X1 ....=-----.,...;...--~~---------x 

z 

rocă topită asimilabilă 

xenolit topit 

a, b, c, d - corpuri de roci R, 

e22J rocă uşor fu :,,Jbilă (solidă) 
W rocă R; topită de către magmă, prin încălzire 

D magmă 

!-: : :I rocă greu fuzibilă 

rocă topită neasimilabilă (izolată) 

Fig. 3. 75. - Poziţii posibile ale 
rocilor asimilate faţă de corpul 

magmatic . 

magma, chiar dacă amestecul, din punct de vedere fizico-chimic este, teoretic, posibil. Aceasta se 

datorează faptului că unele corpuri petrografice topite sunt izolate de magmă prin intermediul unor 

ecrane de roci greu fuzibile (cu T sR > TM ). Un exemplu ipotetic este schiţat în figura 3.75 . Aici , din 

cele patru corpuri petrografice care se topesc (înăuntrul sau în afara corpului magmatic), doar 

corpurile (a) şi (d) au legătură nemijlocită cu magma ş1 se pot amesteca cu aceasta, prin topire, 

remltând o magmă hibridă . În schimb, corpurile (c) ş1 (b), deşi se topesc generând o magmă 

anatectică, nu se pot amesteca cu magma mai veche, fiind izolate de aceasta prin pereţi greu fuzibili . 

Un corp magmatic, deci, poate să genereze alte corpuri magmatice satelite, prin fuziunea unor 

cu t puri petrografice care rămân izolate şi îşi urmează propria evolutie magmatică 
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3.6.3. Asimilarea subsolidus 

Rocile care vin în contact nemijlocit cu magma pot, uneori, transfera în magmă o parte din 

componenţii proprii, fără a se topi. Transferul se realizează cel mai adesea prin difuzie, condiţia 

transferului fiind ca potenţialul chimic al componentului transferat să fie mai mic în magmă decât în 

roca adiacentă. În sens invers, dinspre magmă spre roca solidă, are loc un contra-curent difuzional 

care determină transformarea metasomatică a rocii. De aceea, amploarea procesului de asimilare 

magmatică, prin acest mecanism, este adesea trădată de amploarea fenomenului metasomatic în 

zona de contact. 

În difuzi..: sunt implicaţi atât componenţii greu volatili, cât şi cei uşor volatili şi, deci, magma 

poate în principal asimila ambele tipuri de componenţi în proporţii care, evident, variază de la caz la 

caz. Cantitatea maximă asimilabilă a unui component este proporţională cu diferenţa: 

~X= Xs" -X 
I 1• 

în care Xt este concentraţia de saturaţie a componentului în magmă, în condiţiile fizice date, iar X; 

este concentraţia reală a componentului în aceleaşi condiţii. Se subînţelege că, dacă pentru un 

anumit component avem ~X = O, asimilarea pnn difuzie a acelui component este imposibilă, chiar 

dacă el se află din abundenţă în roca înconjurătoare. Cu alte cuvinte, magma nu poate asimila, prin 

transfer din rocile înconjurătoare, nici unul din componenţii care deja există în stare de saturatie 

Printre componentii uşor volatili asimilati de magmă se enumeră I--12O şi CO2 Aceştia, fie că 

se găsesc în faze fluide independente (ocupând porii sau alte cavităti din roci), fie că rezultă prin 

reacţii metamorfice prograde, determinate de creşterea temperaturii rocilor la contactul cu magma 

Astfel, rocile care conţin mice, amfiboli şi alte minerale hidratate, prin încălzire, pot intra în reactii 

de deshidratare, eliminând apa de retea. in mod similar, rocile care contin carbonaţi pot intra în 

reactii de decarbonatizare, eliberând CO2. Cei doi componenţi, H2O şi CO2, odată eliberati, pot 

migra spre magmă şi se pot dizolva în ea, până se ajunge la pragul de saturatie al acestor componenti 

în lichidul magmatic. 

3.6.4. Factorii cinetici ai asimilării 

Datele referitoare la rezerva calorică a unei magme şi temperaturile solidus ale meilor cu 

care magma vine în contact nemijlocit, sunt suficiente pentru a preciza limitele maxime ale 

asimilfirii magmatice Totuşi, rareori se în,âmplă ca o magmă să ajungă la limita maxim posibilă a 

asimilf1rii ~i aceasta datorită mai multor facturi. care încetinesc viteza asimilării Cu dt viteza de 
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asimilare este mai mică, cu atât este mai mare diferenţa dintre gradul real de asimilare şi gradul 

maximal. Enumerăm mai jos câţiva dintre factorii cinetici care pot frâna asimilarea: 

a. Vâscozitatea topiturii magmatice. 

Acest factor reglează viteza de difuzie a componenţilor dinspre contaminant spre 

magma contaminată. Vâscozităţile mari determină viteze mici de difuzie şi încetinesc, 

deci, viteza de asimilare. Magmele mai acide, cu vâscozităţi mari, asimilează 

contaminanţii mai încet decât magmele bazice, cu vâscozităţi mai mici. Vâscozitatea 

fiind descrescătoare cu temperatura, rezultă, de asemenea, că magmele cu temperaturi 

mai joase asimilează mai greu decât cele cu temperaturi mai ridicate. 

b. Pozitia şi densitatea relativă a magmei faţă de sistemul contaminant. 

Dacă asimilarea se realizează prin intermediul topirii contaminantului, diferenţa de 

densitate (Lip) dintre magma contaminantă - rezultată prin topire - şi magma 

contaminată devine factor cinetic, dacă este în corelaţie cu poziţia relativă a sistemelor. 

Astfel, dacă diferenţa Lip este negativă, un contaminant aflat în acoperişul camerei 

magmatice este greu asimilabil sau rămâne practic neasimilat, chiar dacă magma reuşeşte 

să topească rocile din acoperiş. Datorită densităţii mai mici, topitura nou formată în 

acoperiş rămâne ca strat distinctiv la partea superioară a corpului magmatic Dacă, 

dimpotrivă, contaminantul se află în culcuşul camerei magmatice, amestecul celor două 

topituri se realizează cu uşurinţă. 

c. Tipul de mişcare mecanică a magmei 

O magmă se poate mişca fie prin curgere laminară, fie prin curgere turbulentă În 

corpurile bidimensionale cu grosimi mici, curgerea magmei se realizează, de obicei, 

laminar, planele de mişcare fiind paralele cu pereţii corpului. Acest tip de mişcare nu 

favorizează asimilarea. În schimb, în corpurile cu grosimi mari, curgerea este turbulentă, 

facilitându-se asimilarea rocilor din pereţi. 

d. Gradientul termic din interiorul camerei magmatice 

Gradientul termic perpendicular pe contactul dintre camera magmatică ş1 

contaminant poate împiedica asimilarea în unele cazuri particulare Un astfel de caz 

apare când magma are la contact o temperatură T 0 = T:1, iar în interior o temperatură 

T > T;1 În aceste condiţii termice stratul de magmă din apropierea contactului va 

cristaliza complet, formându-se astfel un înveliş solid, care va constitui o barieră intre 

contaminant şi magma recristalizată 
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3.6.5. Modificarea cursului cristalizării magmei datorită asimilării 

Consecinta imediată a asimilării este schimbarea compozitiei chimice a lichidului magmatic 

şi, implicit, modificarea cursului cristalizării magmatice. Un exemplu edificator îl reprezintă magma 

bazaltică generată în manta, care poate avea o rezervă calorică apreciabilă şi deci, o capacitate de 

asimilare apreciabilă, comparativ cu magmele anatectice granitice, generate în crustă. Plecându-se 

de la una şi aceeaşi magmă bazaltică, se poate, aşadar ajunge la diferite compoziţii minerale, tt.mqie 

de substanţa asimilată: 

A. În eventualitatea că se asimilează roci cuarţo-feldspatice (granitoide, arcoze, gnaise cuaqo

feldspatice etc.), în magmă se produce o creştere a proporţiei de silice şi alcalii. Un exemplu 

elocvent al acestui tip de asimilare a fost descris încă din 1938 de către Knopf, în California, 

unde bazaltele olivinice străpung granodiorite incomplet asimilate (Knopf, 193 8). O parte din 

aceste xenolite au fost topite dând un lichid de compoziţie riolitică, topirea făcându-se cu 

precădere în lungul interfeţelor dintre cristalele de cuarţ şi de ortoclaz. Acolo unde magma 

bazaltică nu a fost contaminată cu topitura riolitică, produsul final al cristalizării a fost asociaţia 

olivină - augit - plagioclaz; acolo unde contaminarea a avut loc, cristalizarea olivinei a fost 

împiedicată, în locul ei apărând hiperstenul, evident datorită creşterii conţinutului de silice, care 

a favorizat reacţia: 

Mg2Si04 + Si02 ➔ Mg2Sii06 
olivină cuarţ hipersten 

B. În cazul când magma bazaltului olivinic a asimilat roci argiloase, datorită creşterii conţinutu:ui 

de AhOJ şi Si02 în lichidul magmatic, are loc o inhibare a cristalizării piroxenului calcic sau -

dacă el preexistă în magmă - o eliminare a acestuia, prin reactia: 

CaMgSb06 + A'20J + Si02 -➔ CaAl2SiiOs + MgSi03 

diopsid anortit hipersten 
Cristalizarea în adâncime a unei astfel de magme relativ îmbogăţite în aluminiu poate genera un 

gabbrou noritic (rocă lipsită de piroxen calcic) De reţinut că, în acest caz, dezvoltarea 

hiperstenului nu se face pe seama olivinei, ca în cazul precedent, ci exclusiv pc seama 

clinopiroxenului. 

C. În alte situatii, magma bazaltică a asimilat calcare sau diverse alte roci carbonatice, putând 

determina, uneori, cristalizarea unor minerale calcice foane rar întâlnite în rocile magmatice, 

cum ar fi melilitele şi granaţii. Bowen ( 1928) a atras atenţia că, de cele mai multe ori, asimilarea 

calcarelor de către magma bazaltică defavorizează cristalizarea ortopirnxenului, în avantajul 

clinopiroxenului şi olivinei. În eventualitatea că ortopiroxenul era deja cristalizat, atunci va fi 

eliminat prin reacţia: 
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O altă linie de evoluţie a fost întrevăzută de Tilley ( 1950). El a observat că magma bazaltică, în 

imediata apropiere a calcarului, s-a îmbogătit în clinopiroxen şi nefelin, de unde a tras concluzia că 

trebuie să se fi produs reacţia: 

3NaAISi30s + 2Mg2Si04 + 4Ca0 ➔ 4CaMgSh06 + 3NaA1Si04 
albit olivină diopsid nefelin 

Pe măsura concentrării nefelinului în lichidul rezidual şi asimilarea concomitentă a calcei, se pot 

obţine, în final, bazalte (sau gabbroide) nefelinice şi teralitice, uneori conţinând melilit şi chiar 

wollastonit. 

D. În cazul când magma bazaltică anhidră asimilează apa (cea ce, evident, este posibil doar la 

presiuni mari), compoziţia mineralelor mafice poate fi schimbată profund. Acest fapt a fost 

confirmat încă din anii 1956 prin experimentele efectuate de Yoder şi Tilley ( 1956), care au 

urmărit mersul cristalizării unei magme bazaltice atât în condiţii anhidre, cât şi în condiţii 

"umede". Astfel, la presiunea PH O = 1 atm, dintr-o magmă bazaltică ei au obtinut, în final, 
' 

asociatia minerală: plagioclaz - piroxen - olivină - oxizi de fier (asociaţie specifică bazaltelor şi 

gabbrourilor cu olivină). În schimb, în condiţii umede ( P11 0 = 5 kbar), produsul final al 
l 

cristalizării aceleiaşi magme este asociatia: plagioclaz - hornblendă - sfen - magnetit. Această 

ultimă asociaţie este specifică multor diorite şi gabbrouri amfibolice 

3.6.6. Abordarea cantitativă a contaminării magmei 

a Cazul asimilării simple 

În cel mai simplu caz posibil, o magmă contaminată prin asimilare are o masă compusă din doi 

termeni: 

Mm= m~ + mR 

unde mt = masa magmei înainte de asimilare, iar mR este masa asimilată. 

Rapoa11elc 
(I 

X = mL 
L O R m1. +m 

dau propoqiile celor două componente ale magmei contaminate Mărimea XR, adică proporţia 

masl!i asimil,111:, reprezintă gradul de asimilare. 

A~a cum s-a arătat mai înainte, valoarea maximă a unui grad de asimilare este determinată de 

11:l'.1:rva calorică a magmei iniţiale şi de valorile TR şi T," ale rocilor asimilate Totuşi, din diferite 

111tlll\l!, o magmă nu ajunge să asimileze până la capacitatea sa maximă şi. deci, 111 cazuri reale, 

X I{ • (XR) 
~, 4 111.l '\I fli 
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Dacă între roca asimilată şi magma iniţială există diferenţe chimice sau diferenţe izotopice, 

atunci asimilarea apare, din punct de vedere geochimic, ca un proces de contaminare chimică şi, 

respectiv izotopică. 

În ceea ce priveşte elementele chimice, contrastul chimic dintre contaminant şi magma iniţială 

este dat de diferenţa: 

C. -C~ , 

unde C. este concentraţia elementului în contaminant, iar C~ este concentraţia acestuia m 

magma iniţială (necontaminată). Desigur, pentru diferite elemente, contrastul este diferit (vezi 

tabelul nr. 3.8.). 

Tabelul nr. 3.8. - Concentraţiile C. şi C~ pentru câteva elemente. (a. în gnaisele din faciesul granulilic cu rol de 

contaminant; b. în magma bazaltică necontaminată a riftului atlantic. I 
Element a b 

(ppm) (ppm) 
Cr 88 528 
Ni 58 214 
Sr 569 88.7 
Ba 757 4.2 
La 22 2.10 

Admiţând că asimilarea este singurul proces care schimbă chimismul magmei, valoarea 

concentraţiei unui element oarecare în magma contaminată se calculează prin relaţia: 

cL = x~c:'. +(1-x~)-C. 

Concentraţia unui element într-o magmă contaminată variază liniar cu gradul de asimilare ş1 

poate fi calculată uşor, dacă sunt cunoscute valorile C~ , C. şi CL. 

O relaţie asemănătoare poate fi scrisă pentru contaminarea izotopică 

_ X~C~E~_ +(1-X~)-C.E. 
EL - o O o 

XLCL +(1-XL)·C. 

Aici, prin simbolul • este redat un raport izotopic al unui anumit element, ca de exemplu 87Sr / 

86S 143Nd / 144Nd • o • I • • I I . I ~ • r sau , iar E., EL ş1 E1, sunt rapoarte e 1zotop1ce a e ace u1 e ernent m contaminant, 

magma iniţială şi, respectiv, în magma contaminată. 

Deoarece 

cL =X~c~ +(1-x;'J·C., 

ecuaţia de mai sus poate fi retranscrisă astfel· 
,, 

E. E L 
o C" c. 

E, = EuEL I 

c, I I 

c. ( '" 
'I c. (

~o 
L 
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Dat fiind faptul că E~, E., C~ şi C~ şi C. sunt constante, rezultă că între EL şi CL este un raport 

proporţional de forma: 

l 
E ~

L C 
L 

b. Cazul când asimilarea şi diferenţierea prin cristalizare se desfăşoară simultan. 

Concentraţia unui element într-o topitură magmatică poate fi modificată nu numai pnn 

asimilare, dar şi prin intervenţia cristalizării fracţionate. Pentru cazul când asimilarea se 

realizează simultan cu diferenţierea magmatică, prin cristalizare fracţionată, concentraţia unui 

element din magma contaminată este dată de ecuaţia lui de Paolo ( 1981) şi Powell ( 1984): 

o r 
CL = CL f +---·Cx(I-f) 

r-l+D 

Mărimile care intervin în această ecuaţie sunt r, D şif, unde: 

v. viteza • asimilarii 
r=-=------------

v d viteza· cristalizarii • fractionate 

Mărimea D este coeficientul global de repartiţie al componentului. Într-o magmă, faza 

lichidă (topitura) poate coexista cu una sau mai multe faze minerale solide. Raportul: 

D = Cf 
I CL 

I 

reprezintă coeficientul de repartiţie al componentului 11 i11 pentru o anumită fază cristalină ( Cf = 

concentraţia componentului în faza solidă, iar C~ = concentraţia aceluiaşi component în topitura 

aflată la echilibru chimic cu faza solidă). Deoarece într-o magmă pot exista mai multe faze cristaline 

în echilibru chimic cu lichidul, fiecare fază având o anumită proporţie, (Xi), în ecuaţia de Paolo -

Powell se operează nu cu coeficienţi individuali, Di, ci cu un coeficient global de repartiţie al unui 

anume component: 

unde c:, C;, ...... , C~ sunt concentraţiile componentului dat în fazele solide I, 2, ..... , n iar X 1, X2, 

..... , X0 sunt fracţiile (proporţiile) acestor faze solide în magmă. 

Mărimea f este funcţie de proporţia fazei lichide din magmă. Cunoscând proporţia fazei 

lichide, F (=fracţia lichidă), avem: 
r-l+D 

f = F ,-1 

Deoarece mărimile r, D, F sunt independente de natura magmei şi de natura rocii asimilate, 

ecuatia de Paolo - Powell se poate aplica la orice magmă şi la orice contaminant. 
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c. Alte cazuri posibile 

În cazurile (a) şi (b) s-a plecat de la premiza că, în timpul asimilării, cuptorul magmatic n-a 

primit nici o infuzie de magmă, astfel că masa magmatică, Mm, existentă la un moment dat, este 

unde mc este masa fractiei cristaline separată de magmă în timpul diferenţierii. 

Presupunând că, în timpul asimilării, cuptorul magmatic primeşte o nouă infuzie de magmă, 

adică se reîncarcă cu o masă magmatică m, , atunci: 

În acest caz, concentraţia unui element (sau raport izotopic) poate fi influenţată inclusiv de 

raportul: 

p = '!...!..... = viteza ·de· reincarcare 

v. viteza · de• asimilare 

cu condiţia să existe o diferenţă între concentraţia elementului din aportul de magmă şi cel cfin 

magma originală. 

Un model de abordare cantitativă a acestui caz mai complicat este propus de _Aitchi.:son ş1 

Forrest ( 1994). 

Scopul abordărilor cantitative este în ultimă insatnţă, găsirea unor formule, 111 baza carrn a să 

putem deduce gradul de asimilare al unei magme, pornindu-se de la compozitia chimică, respectiv 

izotopică, a rocii magmatice În felul acesta se abordează, cu predileqie, magmele bazice care 

traversează sau se presupun că traversează crusta terestră acidă, venind din regiuni subcrustale Dacă 

am putea deosebi cu precizie magmele contaminate de cele necontaminate, am căpăta, tksigur, 

multe informaţii valoroase despre compoziţia chimică a zonelor adânci Cu toate acestea, trebuie să 

avem mereu în vedere că, deşi abordarea cantitativă a asimilării reprezintă un progres, ea se izbeşte, 

totuşi, de două inconveniente greu de depăşit În primul rând, nu se cunoaşte exact nici cu111puzi\ia 

iniţială a magmei şi nici a rocii asimilate, deoarece ambele părţi au dispărut în procesul de asi111ilare 

Noi comparăm, de fapt, termeni ipotetici, folosindu-i ca model de referinţă În al duika ri111d, se 

pleacă de la premisa că, în timpul asimilării, magma nu cedează co111po1wnţi prup1 ii. L·i thiar 

primeşte. Faptul că în junii multor corpuri se găsesc aureole mctasomaticL\ ne ;1, c1 ti,cuă l'ă 

simultan cu asimilarea poate să aibă loc şi o pierdere apreciabilă de co111pu11e1qi a1;i1 ,uLttili c,11 ~i 

nevolatili 
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3.7. DEVOLATIUZAREA 

3. 7.1. Condiţia devolatilizării 

Proporţia de substanţe volatile maxim admisă în lichidul magmatic este dată de concentraţia 

de saturaţie a acestora, XE (concentraţia de echilibru). Concentraţia reală, XR, în condiţii date, poate 

fi diferită de XE . Din acest punct de vedere, o magmă se poate găsi în una din următoarele trei 

situaţii: 

1. subsaturată în substanţe volatile, când XR < XE; 

2. saturată, când XR = XE; 

3. suprasaturată, când XR > XE . 

Devolatilizarea este procesul de separare spontană a substanţelor volatile din topitura 

magmatică suprasaturată, având ca tendinţă trecerea la condiţia saturată. În momentul când magma 

îşi pierde starea de suprasaturare, devolatilizarea încetează. De aceea, masa maxim posibilă, Mv, a 

substanţelor volatile, eliberată prin procesul de devolatilizare, în condiţii date, va fi: 

unde M = masa lichidului magmatic. 

Rezultă deci că: 

unde M~ = masa totală a substanţelor volatile existentă în topitura magmatică la începutul 

devolatilizării. 

3. 7.2. Factorii devolatilizării 

Factorii de care depind concentraţiile XE sunt, în acelaşi timp, şi factori posibili ai 

devolatilizării. Cei mai importanţi sunt temperatura, presiunea şi diminuarea proporţiei de lichid ca 

urmare a cristalizării componenţilor nevolatili. La temperatură constantă, 

X1-: = k P, 

unde P = presiunea totală ce se exercită asupra sistemului fluid, iar k 

propoqionalitate, dependentă de temperatură 

constanta de 
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Conform acestei ecuaţii, substanţele volatile nu se pot dizolva în lichidul magmatic dcciit la 

P >O, iar solubilitatea ar trebui să crească nelimitat cu presiunea. Presupunând că substanţa volatilă 

este H2.0 şi că topitura silicatică este de 

compoziţie granitică, ar urma ca, la presiuni 

înalte, să existe o miscibilitate totală între 

apă şi lichid:.d granitic. La începutul acestui 

secol, înainte de verificarea experimentală a 

ecuaţiei sus menţionate, era chiar o 

convingere aproape unanimă în lumea 

petrologilor că apa se poate solubiliza în 

magme în orice proporţii. Magma granitică, 

extrem de bogată în apă (XH10 > 50% ), 

purta chiar o denumire specială ş1 anume 

"magmă pegmatitică", presupunându-se că 

dintr-o astfel de magmă cristalizează 

pegmatitele - rocile magmatice cu cea mai 

mare granulaţie. Datele experimentale, mai 

20 

15 

10 

5 

·'-: >1/ ~;·-
b~o/ /~C'-:!,.'• 

l· \ ,~ ., 
/ 

O 1 2 3 4 5 6 7 fl 9 10 1 i 12 
F ILi,.JJ J 

Fig. 3.76. - Con\inutul He<.) în lichidul 111ag111;i1ic 

ales cele din a doua parte a secolului XX, infirmă această supoziţie Ek au a1ras aie,q i:1 că 

dependenta XE de presiune este liniară doar la presiuni mici, unde fluidul volatil arc rn1111ll)rtalllc11t 

de gaz ideal. Pe măsură ce creşte presiunea, constanta k tinde spre zero, astkl cii, de la o a11u111ită 

presiune în sus, solubilitatea volatilelor în magmă rămâne constantă Se parc ci1 :;olubilitatea ,mxilllă 

de substanţe volatile în magmele silicatice se atinge la presiuni de ord1nul a 15 20 kba1, Jii11d de cd 

mult 30% (procente de greutate). Până la aceste presiuni, solubilitatea unur :;uh:-t.t1l(L: volatik, , a de 

exemplu apa, manifestă, totuşi, o dependenţă destul de clară de presiune (tig 1 7(1 } 

În condiţii izobare, solubilitatea substanţelor volatile descrqte c11 t(:111pcratura, ceea ce se 

poate vedea şi din figura 3.76. Efectul temperaturii asupra solubilitf1ţii l:sle, to111ii, 111ai rL·dus dedt 

efectul presiunii. 

Dat fiind faptul că solubilitatea substanţelor volatile în magrnc e,;1c cu111rnlati1, in ~:,cnţă, de 

temperatură şi presiune, rezultă că la masă totală constantă, devolatilizar1.:a magmei naturale se poale 

obţine, teoretic, pe două căi: 

a. încălzire izobară; 

b. depresurizare izotermă. 

Prima cale este o posibilitate mai mult teoretică, deoan:cc niagrncle 11a1111 ale cvnl11c•,1ză, de 

regulă, în sensul răcirii, şi nu al încălzirii. În schimb, calea a doua este dc111nă de luat 111 CL)nsidcr.tpc, 

având în vedere faptul că, în ascensiunea lor. magmele îşi pot rniqurn presiuni Ic .:Iii ar ~i cu c:ill'\ ,1 

zeci de kilobari Micşorarea presiunii, la rnas[1 magmatică CL)llStant{1, cstl', practil·. singura cau,:1 

notabilă a devolatilizării şi tocmai de ai:eea se poate aprnxima d 
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unde (XE)p; = concentraţia de echilibru a substanţei volatile la presiunea iniţială, P;, (XE)Pf = 
concentraţia de echilibru la presiunea finală, Pr. 

Cristalizarea lichidului magmatic este un alt factor important care poate declanşa 

devolatilizarea. Prin cristalizare, cantitatea de solvent - respectiv lichidul magmatic nevolatil - se 

micşorează şi astfel creşte concentraţia substanţelor volatile. Atunci când se atinge pragul de 

suprasaturaţie, se declanşează, procesul de devolatilizare, chiar în condiţii izobare şi izoterme. 

3.7.3. Viteza devolatilizării 

Viteza cu care se separă substanţele volatile din magmă are numeroase implicaţii şi, de 

aceea, trebuie cunoscuţi factorii care o controlează. La modul cel mai general, se respectă relaţia: 

unde v = viteza de devolatilizare, (Gv) 0 = energia liberă a substanţei volatile în stare pură, (Gv)""1 = 

energia liberă a acesteia în soluţia topiturii magmatice. Diferenţa .'.\G constituie forţa motrică a 

devolatilizării. 

Diferenţa .'.\G este corelată direct cu diferenţa XR - XE, respectiv cu gradul de suprasaturaţie. 

De reţinut însă că , în condiţii izoterme, diferenţa XR - XE este direct proporţională cu viteza de 

depresurizare, ~p / .'.\t, adică variaţia în timp a presiunii. De aceea, în condiţii izoterme, viteza de 

devolatilizare, v, şi viteza de depresurizare sunt mărimi direct proporţionale: 

V= k1(L\P) . 
.'.\t T 

Prin mărimea v este redată cantitatea de substanţe volatile care se separă din topitură în 

unitatea de timp pe unitatea de volum şi deci, se poate exprima în g/cm3s, eventual în moli/cm3s 
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În timpul devolatil izării, 

in unitatea de volum a topiturii, 

apar corpuri volatile, fiecare 

dintre acestea dezvoltându-se în 

jurul unui nucleu . Numărul de 

corpuri vulatile independente, 

respectiv numărul de nuclee, 

este direct proporţional cu viteza 

de devolatilizare. La viteze 

foarte man ( depresurizări 

rapide), în unitatea de volum se 

formează numeroase corpuri de 

substanţe volatile, sub formă de 

:-_ :.:_: :_::::::s;v::::: :::::::: · 
.. . ·. \ ..... . .. . .. .. • . .. . ' . . .. . 

L.M. S.V. 
a b 

Fig. J. 77. - Structuri ale sistemului magmatic L.M. - S.V. datornte 
vitezelor de devolatilizare: (a) devolatilizare foarte rapidă ; (b) 

devolatilizare lentă . Prima structură corespunde unui sistem Lj ol 2 - sistem 

omogen nediferenţiat, pe când cea de-a doua corespunde unui sistem 1.1 El 2 

- sistem diferenţiat. [L.M. = lichid magmatic; S.V. = substanţă volatilă I 

mici bule fluide, pe când la viteze de devolatilizare mici (depresurizări lente), tinde să se formeze un 

singur corp de substanţe volatile şi de dimensiuni relativ mari (fig . 3.77.). 

3. 7.4. Condiţia fizică a substnnţ ei volatile 

Orice substanţă volatilă, teoretic, poate sa aibă trei stări de agregare: (I) lichid subcritic; (2) 

gaz subcritic; (3) stare fluidă supracritică (fig. 3.78 .). 

T -

Fig. J. 78. - Stările de agregare ale volaLilelor fluide. 
• Ls = lichid magmatic; 

• L 0 = lichid supracritic (convenţional); 
• Gs = gaz subcritic; 
• G0 = gaz supracritic (convenţional) . 

Fluidul supracritic are proprietatea de a- şi 

modifica densitatea fără salturi, de la vaio, i mari, 

specifice lichidelor, până la densiH\ţl foarte mici, 

specifico gaielor1 prin arlntia continuă a 

temperaturii şi/sau presiunii. Setul de condi ţii (T, 

P), unde fluidul supracritic îşi păstrează densitatea 

constantă (respectiv volumul constant), 

desemnează 1zocora fluidului supracritic (în 

diagrama T-P, izocora este o dreaptă cu înclinare 

pozitivă). La punctul critic, K, dispare diferenta 

fizică dintre lichid şi gaz deoarece ambele stăr ' au 

aceeaşi densitate. De aceea, izocora critică poate fi luată ca limită convenţională între lichidul 

supracritic, L O şi gazul supracritic, G0
, primul având o densitate mai mare decât densitatea critică, 

iar cel de-al doilea, o densitate mai mică . 
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Pentru a putea preciza densitatea substantei volatile care rezultă prin devolatilizare, trebuie 

deci, să avem două categorii de informatii: 

,--, ... 
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.o 
~ ,__, 

c,:I 
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:a 
Ci 

300 

0.058 

400 

Fig. J. 79. - Izocorele H20 şi C02 pentru condi\ii joase de presiune şi temperntură. 
(după Hollister, 1981) 

a. informaţii despre conditia termobarică la care are loc devolatilizarea; 

b. informaţii despre poziţia izocorelor substanţei volatile, în diagrama T-P. 

În figurile 3.79., 3.80. şi 3.81. sunt redate în diagrame T-P poziţiile câtorva izocore ale H2O 

ş1 CO2 . Cu ajutorul acestor diagrame se pot "citi" rapid densităţile celor două fluide, la orice 

condiţie termobarică de interes. De exemplu, potrivit diagramei din figura 3.79. densitatea H2O la 

temperatura de 300°C şi presiunea de 1 atm este de circa 0.80 g/cm3
, iar a CO2, în aceleaşi condiţii, 

este de circa 0.60 g/cm3
. 

Fiecare tip de substanţă volatilă pură are un set propriu de izocore. Aşa cum rezultă din 

figura 3.79., izocorele CO2 au pante diferite faţă de izocorele H2O, în orice condiţie termică oferită 

de crustă şi manta. În consecinţă, un fluid mixt al sistemului binar H2O - CO2 va avea izocore cu 

pante intermediare. De fapt, orice altă substanţă care se dizolvă în apă, indiferent dacă este volatilă 

sau nu, schimbă panta izocorei 
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IZOCORELE APEI 

400 600 800 1200 

Temperatura [0 C) 

f ig. 3.80, - Izocorele apei (după Spear, 1993) 
[cm3/molJ 

100 

1400 1600 

În momentul de faţă, se cunosc destul de bine izocorele celor mai frecvente substanţe volatile 

din magmă : H2O şi CO2 (vezi figurile 3.79., 3.80. şi 3.81 .) 

Util izând aceste diagrame putem prevedea de exemplu că apa eliberată prin devolatilizarea 

unei magme la circa 700°C şi 5kbar are o densitate de aproximativ 0.5 g/cm3 şi o putem considera 

aproape un lichid, pe când cea separată la 2 kbar şi aceeaşi temperatură, are o densitate de circa 0.4 

g/cm3 
, putând fi numită un gaz dens. 

Cunoaşterea izocorelor ne permite, de asemenea, să apreciem evoluţia densităţii fluidului 

volatil, dacă temperatura şi presiunea magmei se schimbă . Există două posibilităţi majore: 

A - evoluţie în sistem închis, la volum constant (evoluţii izocore); 

B - evoluţie în sistem închis, la volum variabil. 
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Temperatura [ 0 C] 

Fig. 3.81.- lzocorele CO2 (după Spear, 1993) 
lcm3hnoll 
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Evoluţiile izocore se pot manifesta în mai multe feluri : 

► A. I. - Depresurizarea adiabatică a magmei (T~ constant), ca urmare a ascensiunii rapide. 

În această situaţie, dacă fluidul rămâne captiv în magmă şi nu are posibilitatea să- şi 

Pr 

p finala 
f 

T 

h ph 

hi 
> "'ti O-
CI>> CT 

::, li 
!:l . "O 
3 {)Q 

~ 
::,-

I),) 

hr ......... pfinala 
h 

Fig. 3.82. - Evolu\ia condi\iei fi zice a fluidului volatil în timpul ascensiunii 
adiabatice a magmei . [Pr= presiunea fluidului volatil ; Ph = presiunea hidrostatică 
a magmei; h;, hr = adâncimile ini\ială şi , respectiv, finală intre care evoluează 

Pfinala • fi J fl 'd J • pfinala magma prin ascensiune; r = presiunea ma ă a w u ut; h = 
presiunea de sarcina la hr) 

mărească volumul, el va evolua pe izocoră (fig. 3.82.), adică rămâne la presiunea iniţială , 

modificându-şi doar temperatura. 

Ca urmare a ascensiunii, presiunea de sarcină a magmei se diminuează continuu, astfel că 

diferenţa : 

~p = Pf - Ph 

este în continuă creştere . Când ~p > Ph, se realizează condiţia de explozie a magmei . Prin explozie, 

volumul fluidului se modifică, iar evoluţia pe izocoră încetează . 

:,... A.2 . - Depresurizare lentă , cu răcire lentă, datorată unei ascensiuni lente, în aşa fe l ca 

fluidul captiv să evo lueze mereu pe izocoră (fig. 3 83 ). În această situaţie , nu se creează 

condiţi a de explozie. 
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Pr 

T 
)Io 

Fig. 3.83. - Evolu\ia condiliei fizice a fluidului, pe izocoră, ca 
unnare a wtei ascensiuni şi răciri lente a magmei. (P1 , T1 -

condi\iile ini\iale; P2 , T2 • condi\iile finale). Densitatea fluidului 
rămâne constantA, deoarece volumul fluidului rămâne constant. 

189 

► A.3. - Răcirea izobară a magmei, ca urmare a existenţei unui contrast termic accentuat 

Pr 

/ 
: / 
:/ 

····················• 
/ i 2 

/ ' 

/ 
/ 

/ 

/ 
/ 

T 
)Io 

Fig. 3.84. - Evolu\ia condiliei til.ice a substan\ei volatile, la răcirea izobară a 
magmei. 

(P
11

)1 , (P
11
h = presiunile de sarcim'I ale magmei. la temperaturile T

1 

şi T
2

; 

(Pr)1 .(Prh = presiunile fluidului, la tcmpemturile T1 şi T2. 

între magmă şi mediul înconjurător. În acest caz, fluidul volatil captiv, prm răcirea 

izocoră, va avea, în final, o presiune mai mică decât presiunea de sarcină a magmei (fig. 

3 84), ceea ce este incompatibil cu o stare de explozie 
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},, B - Evolutii neizocore - În acest caz, fluidul volatil, odată separat, poate părăsi sistemul 

Pr h 

····················· .hr 

T 

Fig. l.85. - Evolu\ii neizocore, în sistem deschis, ca unnare a 
ascensiwtli S. V. de la adâncimea h; la adâncimea hr : (a) evolutia 
adiabatic!; (b) evolu\_ia cu răcire puternică. 

magmatic. Este evoluţia tipică a unui sistem magmatic deschis, când substanţa volatilă se 

poate deplasa cu uşurintă de pe o izocoră pe alta, pentru a se adapta conditiilor (P,T) 

impuse de mediul prin care circulă. De regulă, după părăsirea sistemului magmatic, 

substanţa volatilă intră într-un proces de ascensiune. Densitatea fluidului, în acest caz, 

poate să scadă sau să crească, funqie de viteza de răcire. Cele două posibilităţi extreme 

sunt: ascensiunea adiabatică şi ascensiunea cu răcire foarte rapidă (fig. 3.85.). 

Ascensiunea adiabatică este o evoluţie aproape izotermă, cu micşorarea drastică a 

densităţii. În schimb, ascensiunea cu răcire puternică, deşi duce la depresurizarea 

substanţei volatile, determină totodată o creştere a densităţii fluidelor volatile. 

3.7.5. Compozitia fazei volatile 

Din punct de vedere chimic, faza volatilă separată din magmă este o solutie policomponentă, 

având două categorii de componenti: 

A= componenti uşor volatili H2O, CO2,' Cr-. ,. HCI, H2S etc; 

B = componenti greu volatili, specifici lichidului magmatic. Într-o formă simplificată, et ar 

putea fi reprezentati prin oxizi (SiO2, AhOJ, FeO, CaO, Na2O, K2O etc). însă, în realitate, ci apar 

sub diverse alte specialii solubile, ca: Si(OH)11 , [Al(OH)]2., Na(OH). Nact, FeCl2 etc 

" 
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Calitativ, între lichidul magmatic şi faza volatilă nu este o deosebire esenţială, pentru că 

ambele faze conţin aceiaşi componenţi. Ceea ce le deosebeşte este doar proporţia A:B, care este 

supraunitară în faza volatilă şi subunitară în lichidul magmatic. Asemănarea se datoreşte faptului că, 

în sistemul magmatic închis, cele două faze tind să ajungă la echilibrul chimic: unul şi acelaşi 

component se repartizează în cele două faze, astfel încât potenţialul chimic al componentului în 

ambele faze să fie identic: 

µrv = µ~M 

În condiţii izoterme, echilibrul între faze se obţine când activităţile sunt identice: 

aFV=aLM sau YF.v •. xFV =yLM.xLM 
I I I I I I ' 

unde xrv = concentraţia de saturaţie a componentului i în faza volatilă; 

X~M = concentraţia de saturaţie a componentului i în lichidul magmatic. 

Coeficienţii de activitate, Yi , în cele două faze nu sunt egali şi tocmai de aceea, la echilibrul 

chimic, concentraţiile, Xi , ale componentului în cele două faze nu pot fi egale: 

XF V YLM 
I I I 
~ = ~ ::;t:. 
Xi Y, 

Dacă ne referim la componenţii A şi B, atunci concentraţiile de echilibru ale acestora în cele 

două faze (F.V. şi L.M.) se vor găsi în următoarele raporturi: 

Echilibrul chimic dintre cele două faze este dependent de temperatură şi presiune 

Modificarea condiţiei de echilibru determină schimbarea concentraţiei de saturaţie a componenţilor, 

ceea ce se realizează printr-o reacţie de schimb componenţial, de forma: 

(C1fM. + (C2/v = (C,)F v + (C2fM, 

unde C1 = componentul I, iar C2 = componentul 2 (indicii superiori arată fazele purtătoare ale 

componenţilor). Constanta de echilibru a acestei reacţii de schimb este controlată de concentraţiile 

X1 şi X2 ale celor doi componenţi în fazele L.M. şi F V. : 

x~v-x:M 
K = X~- \' . XL ~I 

I 2 

În reacţiile de schimb sunt implicaţi toţi componenţii celor două faze, indiferent dacă sunt 

volatili sau nu. De aceea, concentraţiile componenţilor în faza fluidă sunt, în mod cert, dependente 

de temperatură şi presiune. 
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3.7.6. Separarea din magmă şi evoluţia solutici hidrotermale 

3. 7.6.1. Starea apei În lichidul magmatic 

Aşa cum s-a precizat anterior, în magmele silicatice cel mai important component volatil esk 

apa. În star.! dizolvată, ea apare sub forma a două speciaţii: H2O (apă moleculară, nedisociată) ~1 

(OH)". Speciaţia (OH)" este mai frecventă la presiuni relativ mici şi se poate forma pe două căi 

a. Disocierea ionică: 

H2O =(OH)"+ H+ 

În lichidul silicatic, ionii de hidrogen, cel mai adesea, reacţionează cu grupările tetraedrice 

[SiO4]4", formând substanţa volatilă Si(OH)4 : 

[SiO4]4" + 4H' = Si(OH)4 . 

b. Reacţia apei dizolvate cu oxigenul ionic din lichidul magmatic: 

H:iO + 0 2
• = 2(OH)" . 

Volumul molar al apei dizolvate (adică volumul a 18.015g apă) pare să nu fie influenţat prea 

mult de natura speciaţiei sub care se gliseşte apa şi nici de condiţia fizică, ci doar de compoziţia 

lichidului silicatic dizolvat. Astfel, în topitura diopsidică, la 20 kbar şi 1513 K, volumul molar al 

apei dizolvate este de 17.12 cm3/mol. În schimb, in topitura albitică, pe un interval relativ larg de 

temperatură şi presiune, VH 10 este în jur de 22 cm3/mol. Totuşi, volumul molar al apei dizolvate nu 

variază foarte mult cu compoziţia lichidului magmatic, oscilând, după toate probabilitătile, între 15 

cm3/mol şi 26 cm3/mol, fiind destul de apropiat de volumul apei lichide în condiţiile standard 

3. 7.6.2. Definirea soluţiei apoase hidrotermale 

Separarea apei de lichidul magmatic este însoţită automat şi de separarea celorlalte substanţe 

volatile Între apă şi aceşti componenţi volatili, la temperaturile magmatice, este, probabil, o 

A 

Fi~. 3.86. - Compozi\ia com·cn\ională a 
unei hidrosolulii, în sistemul H,O - A - B. 
A= alli componcn\i volatili: 
B = componcn\i nc\'Olatili: 
H.S "'hidrosolu!ic; 
LM. = lichid magmatic; 
S.V.N.H. = solulic volalilă 11011l11drn;ă 

LM 

B 
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miscibilitate totală. De aceea, deshidratarea magmei conduce automat la formarea unei soluţii 

policomponente, în care apa este doar unul din componenţii volatili. Dacă apa este componentul 

major al acestei soluţii, atunci ea poate fi considerată solvent, iar ceilalţi componenţi, substanţe 

dizolvate. Desigur, ca substanţe dizolvate pot să apară şi componenţi nevolatili, specifici lichidului 

magmatic, în1;ă aceştia din urmă au o solubilitate limitată în apă. Lacuna de miscibilitate între apă şi 

lichidul magmatic, permite o delimitare clară şi naturală între soluţia apoasă(= hidrosoluţie) pe de o 

parte, şi soluţia lichidului magmatic, pe de altă parte. În schimb, delimitarea dintre o soluţie apoasă 

şi o soluţie volatilă săracă în apă, nefiind naturală, nu poate fi decât convenţională (fig. 3.86.). 

Hidrosoluţiile care se găsesc la temperaturi înalte (peste I 00°C) sunt denumite, în sens larg, 

soluţii hidrotermale, indiferent de origine lor. De aceea, faza apoasă care se separă din magmă, în 

procesul de devolatilizare, poate fi considerată o soluţie hidrotermală. Este limpede că soluţiile 

hidrotermale au proprietăţi diferite funcţie de starea fizică a solventului. Dacă apa este în stare 

subcritică, există o deosebire frapantă între soluţia hidrotermală lichidă şi cea gazoasă, trecerea de la 

una la alta făcându-se cu salturi de volum şi efecte calorice. Această distincţie naturală dispare la 

soluţia cu apă supracritică. De aceea, unii autori restrâng termenul de soluţie hidrotermală doar la 

soluţia care are ca solvent apa lichidă subcritică. Pentru celelalte soluţii au fost folosiţi doi termeni, 

dar nu suficient de clar conturaţi şi care au generat destul de multe ambiguităţi. Astfel, pentru 

soluţiile gazoase s-a folosit termenul de "fază pneumatolitică", iar pentru soluţiile supracritice dense, 

aflate în apropierea temperaturilor magmatice, s-a utilizat termenul "fază pegmatitică". Acest ultim 

termen a fost mult timp asociat convingerii, aproape unanime de la începuturile petrologiei, că apa şi 

lichidul magmatic au o solubilitate continuă (totală), lichidul "pegmatitic" fiind, conform acestei 

convingeri, faza fluidă oarecum intermediară compoziţional între apă şi lichidul magmatic Astăzi 

ştim destul de bine că o astfel de stare intermediară nu există şi utilizarea termenului de "fază 

pegmatitică" sau "soluţie pegmatitică" poate menţine în continuare o stare nedorită de confuzii. Pe 

de altă parte, delimitarea dintre starea hidrotermală gazoasă (pneumatolitică) şi cea lichidă 

(hidrotermală, în sens restrâns) nu poate fi decât convenţională, căci, în mod natural, trecerea de la 

starea densă a apei la cea rarefiată se poate face continuu, prin ocolirea punctului critic al apei. De 

aceea, este de preferat ca pentru soluţia apoasă, aflată la temperaturi înalte, să folosim un termen 

general de "soluţie hidrotermală", aşa cum procedează mulţi petrologi. 

3.7.6.3. Factorii care controlează solubilitatea substanţelor în apa hidrotermală 

În condiţii identice de temperatură şi presiune. apa pură poate dizolva unele substanţe în orice 

propoqie, iar pe altele doar în proporţii extrem de mici, motiv pentru care unii autori sunt tentati să 
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clasifice substantele în greu solubile, potential solubile, total miscibile etc. Primele exper1e1qe 

asupra solubilitătilor în apa termală, efectuate în perioada interbelică, aduc suficiente argumente 

pentru a încuraja clasificarea substanţelor pe categorii de solubilitate. Astfel, Morey ( 1942) constată 

experimental că la 500°C şi 1020 bari, există discrepanţe frapante în ce priveşte solubilitatea unor 

substanţe în apă (vezi tabelul nr.3.9.). 

Tabelul nr. 3.9. - Solubilitatea unor oxizi şi săruri oxigenate în apă, la 500°C şi 1020 bari (Morey, 1942) 

Substanţa Solubilitatea Substanţa Solubilitatea 
(ppm) (ppm) 

AhOJ 1.8 BeO 120 
SnO2 3.04 CaCO3 120 

CaSO4 20 SiO2 2600 
BaSO4 40 GeO2 8700 

Conform acestor date, oxidul AhOJ şi SnO2 fac parte din categoria substanţelor greu solubile 

în apă, pe când silicea şi GeO, la temperatura de 500°C, pot fi considerate uşor solubile. Tot din 

acea perioadă a devenit clar că unele substanţe cu chimism complex se pot dizolva în apă congruent 

sau incongruent. De pildă, Morey ( 1942) arată că la 500°C, albitul se dizolvă congruent în apă, la 

presiunea de 2 kbar, pe când la presiuni mai mici (0.4 kbar), se dizolvă incongruent, cu un raport 

nestoichiometric între SiO2 şi Na2O (respectiv SiO2 : Na2O = 8.65). După câteva decenii de cercetări 

experimentale, astăzi se poate afirma că este riscant să se facă o gradaţie universal valabilă a 

solubilităţii substanţelor în apă. Există mai mulţi factori care pot interveni, fiind în măsură să 

modifice uneori radical gradul de solubilitate a substanţei în apă. Dintre aceşti factori, mai 

importanţi sunt: 

compoziţia soluţiei hidrotermale; 

temperatura; 

densitatea apei (reglată prin intermediul presiunii, la temperatură constantă) 

Efectul compoziţiei soluţiei asupra solubilităţii, deşi remarcat destul de timpuriu, nu este pe 

deplin lămurit nici până astăzi, datorită complexitătii fenomenului. Totuşi, se poate spune sigur că, 

dacă în soluţia hidrotermală există substanţe din grupul halogenilor, mai ales CI şi F, mulţi 

componenţi nevolatili devin uşor volatili la temperaturi foarte înalte. Astfel, componenţi ca: Li, Be, 

Mo, W, Th, Zr, Sn, Ta, Nb etc. , devenind volatili în prezenţa halogenilor, trec cu uşurinţă din 

lichidul magmatic în soluţia "gazoasă" hidrotermală. Tot prin intermediul halogenilor, se dizolvă cu 

uşurinţă în soluţia hidrotermală elemente ca Fe, Zn, Pb, Cu etc. Dacă în lichidul magmatic hidratat 

nu ar exista aceşti halogeni, atunci elementele sus mentionate nu ar trece cu preferinţă în soluţia 

volatilă hidrotermală, ci s-ar păstra în lichidul magmatic. 
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Efectul temperaturii asupra solubilitătii poate fi studiat numai dacă ceilalti factori rămân 

constanti. Se poate spune sigur că solubilitatea în apă a tuturor substantelor (parţial solubile, 

bineînţeles) este controlată de temperatură, printr-o ecuaţie de forma: 

X;=KT , 

unde K este o constantă empirică, care depinde de natura substantei şi poate fi pozitivă sau negativă. 

u e..... 

După semnul co,1stantei K, substanţele se împart în două categorii: 

150 
350 0.15 

400 0.22 

450 0.29 

500 0.36 

550 0.43 

600 0.50 

650 0.58 

700 0.67 
750 0.77 

800 0.90 

a. Cele a căror solubilitate în apă creşte cu temperatura. Majoritatea substantelor 

intră în această categorie. Vezi, de exemplu, solubilitatea silicei în apă la diverse 

temperaturi (vezi fig. 3.87). 

a.oo 
PRESIUNEA [MPa] 

200 250 300 400 500 600 
0.17 0.18 0.19 0.21 0.22 0.24 

N 

Q ,.oo 
CI) 

0.24 0.26 0.28 0.31 0.34 0.36 ~ CI 

0.33 0.36 0.40 0.45 0.49 0.53 
0.43 0.49 0.54 0.62 0.69 0.75 
0.54 0.63 0.71 0.84 0.95 l.O•l 
0.67 0.80 0.92 1.12 1.27 1.41 

IC,: 3.00 
"' Izobare (MPa) ci: e 
11.1 1.00 "O 

0.81 1.00 1.17 1.46 1.69 1.88 
11.1 -= 0.97 1.24 1.48 1.88 2.21 2.48 11.1 1.00 u 

1.16 151 1.84 2.40 2.86 3.25 0 
L. 

1.38 1.84 2.28 3.04 3.67 4.22 ~ 

0.00 
300 400 800 eoo 700 800 

Temperatura (OC) 

Fig. 3.87. - Solubilitatea SiO2 în soluţii apoase (după Fournier şi Poller, 1982). 

b. Substanţe a căror solubilitate descreşte cu temperatura, cum sunt carbonaţii şi 

sulfatii, cel putin în intervalul termic cuprins între 0°C ş 600°C (fig. 3.88.). Aşa 

se explică de ce, în experientele lui Morey ( 1942), la 500°C, solubilitatea silicei 

în apă este cu mult superioară solubilitătii anhidritului şi calcitului, pe când în 

conditii termice normale, silicea este mai puţin solubilă în apă decât sulfaţii şi 

carbonatii. 
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Densitatea apei joacă un rol la fel de 

important în reglarea solubilităţii tuturor substanţelor. 

În condiţii termice constante şi de chimism constant, 

concentraţiile de saturaţie, Xi, ale diferitelor 

substanţe pe de o parte şi densitatea apei ( d) pe de 

altă parte, stau într-o legătură directă, care, în forma 

cea mai simplă, ar putea fi redată sub forma: 

x: d 2 = 
X~ d1 

unde: x: şi X~ sunt concentraţiile componentului la 

densităţile d1 şi d2 ale apei. Cu alte cuvinte, la 

temperatură constantă ş1 chimism constant, 

solubilitatea substanţelor în apă creşte cu densitatea 

.c, 

-3.8 
.fr300IOII 

.. ~'t' 
+ 

~-
+ .. o .... -3.8 

~~ 
~ 

3 o 
::s -4 o bi • 

s 100 MPa 

~ S>~ 
-4.4 I 

0.00 0.08 0.10 O.Ul 

Mole F'raoUon CO 2 

Fig. J.88. - Solubilitatea calcitului într-un fluid 
supracritic H2O - CO2 (după Wahhcr şi Long, 

1986 şi Fcin şi Wallhcr. 1987). 

apei. Pentru cazuri concrete, dependenţa solubilităţii de densitatea solventului, este dată de diferite 

ecuaţii empirice, unele destul de complicate. De pildă, pentru solubilitatea silicei în apă, Fournier şi 

Potter ( 1982) dau ecuaţia: 

log m =A+ B(log V)+ C(logV)2 , 

unde m = masa de silice solubilizată per mol de apă, V = volumul molar al apei, iar A, B şi C = 

constante empirice, dependente de temperatura absolută. Indiferent de forma ecuaţiilor empirice, 

este evident că micşorarea izotermă a densităţii atrage după sine reducerea solubilitătii şi, deci, 

cauzează precipitarea tuturor substanţelor saturate. De aceea, vaporizarea izotermă a soluţiei 

hidrotermale, în condiţiile subcritice, fiind însoţită de creşterea izotermă a volumului molar, duce 

inevitabil la precipitarea componenţilor saturaţi. 

3.7.6.4. Evoluţia termobarică şi compoziţională posibilă a soluţiei hidrotermale 

Solutia hidrotermală, odată separată de lichidul magmatic, poate avea două linii de evoluţie 

a. evoluţia în sistem închis, în contact nemijlocit cu magma din care descinde; 

b. evoluţia în sistem deschis· pentru volatile, când soluţia hidrotermală părăseşte corpul 

magmatic, pe măsură ce are loc devolatilizarea. În acest ultim caz, ea tinde să se ridice la 

nivelele superioare, spre suprafata Pământului, folosind diferite căi de acces, eventual 

tinde să se împrăştie, pe orizontală, în rocile înconjurătoare din jurul corpului magmatic 

În sistemul magmatic închis, între soluţia hidrotermală şi lichidul magmatic se tinde spre 

menţinerea unui echilibru chimic pe tot timpul variatiei de temperatură ~i/sau presiune care 
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afectează s·i'$\~ul magmatic. Echilibrul se mentine prin reactii de schimb componential între cele 

două faze mi-xte: 
l [S.H.] + 2 [L.M.] = 2 [S.H.] + l [L.M] , 

unde 1,2 = componentii comuni ai celor două faze mix\"'~ \S.\1.l = solutia hidrotermală şi [L.M.] = 
lichidul magmatic. În virtutea acestor reacţii de schimb, con~tratia unui component oarecare din 

Fig. J.89. - Evoluţia izocoră a solu\iei hidfolenn:ill! ll\lr-un sistem, pornindu-se 
de la două concli\ii iniliale: de înaltă ~ de jo.isil 1-wesiune. R,kirea maxim 
posibilă este detenninaUI de temperatura mediului (temperatura gradientului 
geotermic). Concliµile iniµale, (I) şi (2), sunt comune atM lichidului magmatic, 
cât şi soluliei hidrotermale. 

(Ti)i, (P1)i, <T2);. (P2), = condiliilc ini\iale de te11\peratură şi presiune; 
a1 = evolulia magmei şi a rocii 111.igmatke care pl\lacil din condi\ia I; 
b1 = evolulia solu\iei hidrotennale care pleacă dii\ condi\ia I: 
82"' evoluţia magmei şi a rocii magmatice care J)l\lacă din condi\ia 2: 
b2 = evoluţia solu\iei hidroterl\liilc care pleacă din condi\ia 2; 
R.M . .. rocă magmatică; 
S.H. = soluţie h.idrotennală. 

soluţia hidrotermalii variază concomitent şi în SQf\s invers cu con~\1ntraţia aceluiaş componţim din 

lichidul magmatic. Fiind sistem închia pQntfU substanţele volatile, 1-rn putem aşteptt\ ~i\ ~oluţia 

hidrotermali să aibă un volum limitat şi, deci, răcirea corpului magmatic conduce la o evoluţie mai 

mult sau mai puţin izocoră a hidrosoluţiei. În timpul răcirii izocore, lichidul magmatic, apoi roca 

magmatică rezultată prin răcire, precum şi soluţia hidrotermală au mereu aceeaşi temperatură În 

schimb, presiunea fluidului hidrotermal se va deosebi de presiunea rocii magmatice, fiind din ce în 

ce mai mică pe măsură ce scade temperatura (vezi fig. 3.89.). 

Deoarece prin răcirea izocoră densitatea solventului rămâne constantă, evolutia 

compoziţională a soluţiei hidrotermale este reglată, practic, doar de temperatură, adică: precipită 

substanţele cu solubilitate directă şi se dizolvă, în continuare, cele cu solubilitate inversă (carbonaţi 

sau sulfaţi, dacă aceştia există în sistem). 
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Evoluţia termobarică a fluidului hidrotermal, în sistem deschis, are mai multe posibilităţi, 

funcţie de direcţia pe care se deplasează fluidul (verticală sau orizontală), de viteza de deplasare şi 

evident, de natura rocilor pe care le străbate. De data aceasta, evoluţia compoziţională a fluidului 

este dată nu numai de varietăţile T, P, dar şi de schimbul de substanţă care are loc între fluidul 

hidrotermal şi roca înconjurătoare. Capacitatea de reacţie a fluidului cu roca este reglată de forţa 

motrică de I eacţie, Fr : 

unde µrH == potenţialul chimic al unui component din soluţia hidrotermală, iar µ~ = potenţialul 

chimic al aceluiaş component în roca ambientală. Dacă .1µi = O, atunci soluţia hidrotermală este 

saturată în componentul i şi, deci, nu-l precipită şi nici nu-l dizolvă. Dacă µ~fi > µ~, soluţia 

precipită componentul. În caz contrar, îl va dizolva. Funcţie de Fr , soluţia hidrotermală poate 

dizolva roca prin care circulă, formând goluri (eventual mărind golurile preexistente) sau 

dimpotrivă, cimentează golurile din roci. Dacă simultan cu dizolvarea unui component, apaqinând 

rocii, are loc şi o precipitare a unui alt component, păstrându-se constant volumul sistemului solid, 

atunci se spune că are loc o metasomatoză hidrotermală a rocii. 

Pentru a prevedea dacă 

circulaţia soluţiei hidrotermale este 

însoţită de o dizolvare, precipitare sau 

de metasomatoză, este absolut necesar 

să cunoaştem, în primul rând, evoluţia 

temperaturii, presiunii ş1 densităţii 

solventului hidrotermal în timpul 

deplasării. În domeniul supracritic al 

apei, evoluţiile termobarice, teoretic 

posibile, oscilează între două extreme: 

I O Răcirea izobară, ceea ce se 

poate realiza atunci când fluidul 

hidrotermal, aflat la presiuni 

supracritice se depărte_ază de corpul 

magmatic printr-o deplasare lentă în 

p 

temperatura T, 

Fig. J.90. - Căi posibile de cvol111ic tcrmobarică a 
fluidului hidrotcnnal supracritic, în sistem deschis. 

i - condi\ia ini\ială; 
a - răcire izobară; 

b - deprcswi;,,are adiabatic;t 
c -- depresuri1Me izocor;) 

plan orizontal. Temperatura minimă la care se poate ajunge, în acest caz, corespunde gradientului 

geotermic (fig.3.90., calea a), iar pe timpul răcirii, densitatea solventului creşte 

2° Depresurizarea adiabatică, ceea ce se poate realiza atunci dnd fluidul hidrotermal de 

mare presiune are posibilitatea deplasării foarte rapide spre suprafaţă, în aşa l~I 1ndt schimbul de 
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căldură între fluid şi :1H:di1ii 11iurnjurător să fie nul. În timpul acestei depresurizări, temperatura 

fluidului este reglată cxcli1siv de presiune, micşorându-se concomitent cu presiunea. Teoretic este 

cea mat mică răcire fh)•;iii11:1 l:,11c înso{eşte fluidul în ascensiunea sa (fig.3.90., calea b). O 

depresurizare absolut iz(itu mi. nu t.:~;1e posibilă în condiţii naturale. 

Prin răcire adi<ih,lli, .,. . iili1rnul solventului hidrotermal creşte (şi densitatea scade), 

deosebindu-se radical ,,l:,::i,;L, 1 :tcir1~ de cea izobară, care este însoţită de micşorarea densităţii. 

Evident, între cele dnuc\ l\liL'.1,1<. de e\·o!uţ;c (izobară şi adiabatică) este o gamă continuă de 

posibilităţi intermediare l )i111, ,: ,,( cst<::a, :11s!1, o poziţie deosebită o are răcirea izocoră (fig.3.90., 

calea c), în decursul cf1111.: ,k1isit:ilca fluidului hidrotermal rămâne constantă. Prin urmare, dacă 

luăm în consickraţie e,nluţi,1 dl0 n:siUqii, in timpul răcirii hidrosoluţiei supracritice, putem vorbi 

practic doar de două e,-_1ltqii cbti11ue 

a. răcirea însn!il,1 lk ,·r;·~·''· :·•-'a densit:iţii, ceea ce corespunde unei ascensiuni relativ lente; 

b. răcire înso\ilc, ,11, ~1:~liLic,1 cii.:nsi1tqi1, ceea cc corespunde unei ascensiuni relativ rapide. 

Acest lucru este i::1p,;11,1f\! Li,.: rqi11ut, pentru că numai astfel putem prevedea dacă, din soluţia 

hidrotermală aflată în ascc11-:1u11c:. !1!ec1pi1ă sau nu substanţa dizolvată. Suntem astfel avertizaţi că nu 

orice răcire a solu\iei h1d1\llu 11 1ai,: c:stc 11capiiral însoţită de precipitarea componenţilor greu volatili, 

chiar dacă aceştia se gfl\L·;11: ,niii,il L1 pragul de saturaţie. Creşterea densităţii fluidului, determinată 

de răcirile lente, s-ar pulia <1 a1111ine cfectt1l temperaturii asupra solubilităfii. Evoluţia subcritică a 

soluţiei hidrotermale po:tll' duce l,1 vai i,qii prin salt ale densităţii, ca urmare a transformării de fază a 

apei. Trecerea, prin tierheu:. de ia ~,arL:a lichiJă la cca gazoasă, poate conduce la o scădere drastică a 

densităţii, în conditii mai 111 1 tlt .~.1t1 111ai ptqin iwtenne, realizându-se astfel cea mai bună cor.diţie de 

precipitare a substan\clur rn". uli I ik I Jl\,L:rs, pri II condensare, are loc o creştere în salt a densităţii 

apei ş1 o creştere corcsp11i1 'itlu:'i L· a :.nli,bilit~qii, favorizându-se dizolvarea substanţei din mediul 

ambiant. 

3.7.6.5. Conditiik transformării de fază a soluţiei hidrotermale 

Dat fiind efectul ck11schit a:,upra solubilităţii pe care îl poate avea transformarea de fază, este 

necesar să se ştie cum a11u11H: se poate provoca o fierbere, respectiv o condensare a unei soluţii 

hidrotcrrnale. Răspuns11! 1 'l'I 111di !'<.:11t:ral cslc că o transformare de fază poate avea loc doar atunci 

când se traverseaâ nH1,l;!id 1k 1:cLiidm1 li,:llid-gaz La apa pură, condiţia de echilibru lichid - gaz 

este monnvariantă, lii11d 1epr,·ze11tc1U1 in diagrama T - P printr-o linie care se termină în punctul 

critic, k (fig l () I ). 

A~a cum se puatL: \ ,·lk,1, la <1pa pur:1, pentru o presiune dată, există o singură temperatură de 

t"1L'1bert.:, ~i in,e1:-;, l<1 u k11q1L·1,1tu1;'1 1Lttfi, e:-:ist:1 n unică presiune de fierbere (P; şi T; din figura 

l ') I a l 
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:k ....... ~.~ ............ 'k 
I J. • : 

p2 ............... i id 
T1 T2 Tk Ţ 

b 

k, k,, k1 - punctele critice ale 
apei pure şi solul,iilor I şi 2. 
k-k 1-k1 = linia critică a solul,ici 

C 

Fig. 3.91. - Echilibrul lichid - gaz aJ hidrosolu\iilor în reprezentarea P-T. 
a-apapwâ; 
b - solutia apoasă, la o anwnită concentra\ie a apei; 
c - două solutii apoase cu concentraţii diferite. 

La o soluţie în domeniul subcritic, există trei domenii termobarice bivariante, delimitate de 

două curbe monovariante, care se intersectează într-un punct, numit punctul critic al soluţiei. Cele 

trei domenii sunt: (a) domeniul exclusiv al lichidului; (b) domeniul de coexistentă, la echilibru, a 

două faze, respectiv a lichidului şi gazului; (c) domeniul exclusiv al gazului. Ca urmare, în condiţii 

izobare, trecerea de la lichid la gaz se face pe un interval termic (între T1 şi T2, vezi fig. 3 91 b.). Tot 

astfel, în condiţii izoterme, trecerea de la o fază la alta se face într-un interval baric (.1P = P2 - P1) 

Temperatura la care se iniţiază fierberea solutiei apoase este mai mare decât temperatura de fierbere 

a apei pure, la aceeaşi presiune. La presiune constantă, temperatura de fierbere creşte cu concentraţia 

soluţiei şi simultan se deplasează punctul critic al solutiei spre temperaturi şi presiuni mai înalte (fig. 

3.91.c.). Astfel punctul critic al apei pure este definit de Pi..: =2 I 8.4atm şi T K = 334. I °C În schimb, 

în soluţia H20 - NaCI, cu I 0%NaCI, condiţia critică este Pi..: = I 000atm şi T K = 650°C. 

Pe timpul gazeificării (respectiv condensării) ca urmare a variaţiei izobare a temperaturii, se 

schimbă nu numai proporţia relativă a lichidului, dar şi concentraţia acestuia, ceea ce se poate vedea 

mai uşor într-o diagramă T- X (fig. 3.92.). 

La fel se întâmplă în cazul transformării de fază în condiţii izoterme, prin depresurizare (fig 

3.93.). Cum este şi firesc, concentraţia apei în fază gazoasă este variabilă, pe tot timpul 

transformării. La debutul fierberii este mai mare decât în soluţia iniţială 
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T T p p 

G T = constanl 
L 

L 

L [ P = coustant G 

X B 

Fig. J.92 -Transformări de fază, prin 
răcirea unei solulii binare formală din 
apă şi 1111 compone111 greu volatil. IG 
= stare gazoasă; L = stare lichidă] 

3.7.7. Hidrotcrmalitcle 

3.7.7.1. Procese de formare 

X B 

Fig. J.93. - Vaporizarea Wlei soluţii 

binare, prin depresurizare. IG = slare 
gazoasă; L = stare lichidă) 

Hidrotermali tele sunt acele sisteme minerale solide la formarea cărora soluţia solidă a jucat un 

rol decisiv. Teoretic, un hidrotermalit se poate forma prin unul din următoarele procese. 

I. Cristalizarea fazelor solide În "golurile" ocupate de soluţie (pori, 

spaţiile "libere" din lungul fracturilor etc.). În acest caz, germinarea 

fazelor solide debutează pe pereţii "golurilor", creşterea cristalelor având 

loc dinspre pereţi spre interior. În final, se realizează un corp hidrotermal 

solid cu forma impusă de morfologia spaţiului "liber". Corpurile tabulare 

numite, in general, "filoane hidrotermale" au cel mai probabil o formă 

impusă de fractura ocupată cândva de soluţia fluidă. Corpurile 

hidrotermale cu structuri druzitice, sau cele cu zonalităţi mai mult sau mai 

puţin concentrice, au de asemenea o morfologie impusă de "golurile" 

preexistente În toate aceste corpuri, cristalele fazelor minerale pot creşte 

cu uşurinţă :,pre interiorul golurilor şi în eventualitatea că densitatea 

germenilor este mică, se realizează aproape in totdeauna cristale de mari 
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dimensiuni mai mult sau mai putin idiomorfe. Totuşi, nu toate corpt11 ile 

hidrotermale care au o astfel de origine sunt larg cristalizate Dacă soluţi,1 

este puterni·c suprasaturată în unul sau mai multi componenţi, se pot 

realiza structuri microcristaline, până la structuri criptocristaline şi chi,11 

structuri amorfe (colomorfe). Puternicii gradienti termici ca şi acccntuaiii 

gradienţi de activitate ai diferiţilor componenti care, adesea, se instalează 

în goluri, determină o variabilitate ac·centuată a ordinii şi vitezelor de 

cristalizare ai componenţilor, consecinţa ultimă fiind apariţia, frecventă, în 

astfel de corpuri a unor frapante zonalităţi mineralogice şi structurale 

2. Depunerea metasomatică. Este urmarea schimbului de componenti între 

soluţie şi mediul solid preexistent, ca urmare a infiltraţiei şi circulaţiei 

difuzive a soluţiei prin diferitele roci sau agregate cristaline preexistente. 

Metasomatoza poate fi selectivă sau neselectivă, după cum poate fi 

parţială sau totală. Este selectivă atunci când anumite faze solide din 

rocile preexistente (paleosome) sunt mctasomatizate. În acest caz, în 

corpurile de hidrotermal ite metasomatice apar frecvente pseudomorfoze 

ale mineralelor neoformate pe cristalele sau agregatele cristaline 

paleosomatice, iar structura metasomatilului moştenqtc în bună 111ăsură 

structura rocii paleosomatice. În cazul metasomatozei neselective, toate 

fazele paleosomatice sunt afectate de reaqii all,ochimice, iar un astfel de 

proces poate duce la o ştergere completă a rnmpozitiei minerale 

preexistente. Corpul hidrotermal rezultat printr-o astfel de metasomatoză 

totală poate avea nu numai compozitia mineralft, dar şi structura net 

diferite de cea a paleosomului initial. Spre deosebire de hidrorermalitcle 

depuse în goluri preexistente, care au de obicei pereţii tranşanti, corpurile 

metasomatice au deseori o tranzi1ie gradată spre roca gazdă. Totuşi, în 

cazul metasomatozei selective, se pot realiza şi corpuri pseudomorfe, 

începând de la corpuri cristaline (de exemplu pseudomorfoze de clorit pe 

cristale de piroxen) şi terminând cu pseudomorfoze de corpuri 

petrografice ( de exemplu pseudomorfoze de cuaqite pe corpuri 

stratiforme de roci carbonatice) 

3. Procese mixte. Sunt procesele care au loc în special acolo unde sohqiile 

hidrotermale circulă pc fracturile din rocile metastabile chimic, ca de 

exemplu circulaţia unei solutii hidrotermale pe fracturile dintr-un corp 

andezitic rece. În acest caz, depunerea în "goluri" şi reaqia 1m:tasomatică 

dintre fluid şi roca metastabilă merg simultan, apăr,111d 111 final corpuri 

hidrotermale foarte complexe morfologic ~i structural Procesele mixte 
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apar frecvent chiar şi în filoanele hidrotermale formate pe fracturi, ori de 

câte ori soluţiile care circulă pe aceste fracturi îşi schimbă, în timp, 

parametrii fizico-chimici, astfel încât cristalele şi agregatele cristaline 

depuse iniţial din soluţia hidrotermală devin ele însele instabile şi pot fi 

substituite metasomatic într-o etapă ulterioară. 

3. 7. 7.2. Clasifucarea genetică a hidrotermalitelor 

Nu toate soluţiile hicrotermale descind din magme şi de aceea nu toate hidrotermalitele sunt 

magmatogene. În momentul de faţă, se acceptă că soluţiile hidrotermale ar putea avea cel puţin trei 

origini: 

■ Origine magmatică, pe care am comentat-o deja în paragrafele anterioare; 

■ Origine metamorfică. Este aceea soluţie hidrotermală care îşi trage 

componenţii din rocile supuse metamorfismului prograd, apa rezultând 

prin reacţiile prograde de deshidratare a mineralelor hidroxilate, cum ar fi 

filosilicaţii, amfibolii etc. Majoritatea covârşitoare a acestor reacţii se 

desfăşoară la temperaturi superioare punctului critic al apei pure, astfel 

încât apa de reacţie este capabilă să solubilizeze numeroşi componenţi 

nevolatili, transformându-se într-o soluţie hidrotermală. 

■ Origine tectonică. Se formează în acele zone de forfecare cu mişcări de 

mare amplitudine, unde se degajă o mare cantitate de energie calorică într

un interval de timp relativ mic. În aceste zone, temperatura rocilor 

forfecate poate creşte cu câteva sute de grade. Apa care se concentrează în 

astfel de zone, indiferent dacă este de origine vadoasă sau nu, devine 

soluţie hidrotermală. 

Fără îndoială că, în unele situaţii, soluţiile hidrotermale pot avea origini mixte. De exemplu, 

în aureolele de contact ale unor corpuri plutonice, soluţia hidrotermală poate fi parţial de origine 

magmatică şi parţial de origine metamorfică. Tot astfel, în unele zone de forfecare penetrativă 

intensă, se poate declanşa un metamorfism prograd, astfel încât soluţia hidrotermală este parţial o 

consecinţă a mişcării tectonice şi parţial a metamorfismului. 

Deci, funcţie de originea soluţiei din care au provenit, hidrotermalitele se pot clasifica în: 

magmatogene, metamorfice, tectonogene şi mixt~. Potrivit definiţiei, hidrotermalitele magmatogene 

sunt generate din soluţii care descind, în ultimă instanţă, din roci magmatice. Aceasta nu înseamnă 

că ele se dezvoltă neapărat chiar în corpul magmatic parental. Deseori ele se dezvoltă în spaţiul 

pl:rimagmatic şi uneori la distante apreciabile de corpul magmatic, putând fi uşor confundate cu 
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hidrotermalitele metamorfice sau cu cele tectonogene. Cert magmatogene sunt doar acele 

hidrotermalite, mai ales metasomatice, care se dezvoltă chiar în corpul magmatic, prin reacţia dintre 

fluidul hidrotermal şi mineralele primare ale corpului. Rocile magmatice care au suferit o puternică 

transformare subsolidus, cauzată de soluţia hidrotermală magmatogenă sunt desemnate prin diferi\i 

termeni sau expresii ca: "roci alterate hidrotermal", "autometamorfozate" etc. 

3. 7. 7.3. Roci hidrotermale 

În numeroase situaţii, hidrotermalitele apar ca sisteme minerale cu omogenitate de al doilea 

ordin. Ele posedă structuri tipic petrografice şi de aceea trebuie numite roci hidrotermale. La fel ca 

şi rocile magmatice, rocile hidrotermale pot avea structuri echigranulare, macro sau microcristaline, 

structuri porfirice, poikilitice etc. Desigur, nu toate hidrotermalitele pot fi denumite roci. Uneori 

hidrotermalitele apar sub formă de cruste bidimensionale, agregate druzitice etc., care nu au 

omogenitate de ordinul al doilea. Acestea trebuie numite, pur şi simplu, hidrotermalite sau eventual 

asociaţii cristaline hidrotermale. 

Rocile hidrotermale ar putea fi şi ele clasificate pe criteriul compoziţiei minerale aşa cum se 

procedează în cazul rocilor magmatice. În lipsa unui consens internaţional, nu se poate face aici 

decât o sugestie a unei scheme de clasificare posibilă. Deoarece multe hidrotermalite sunt edificate 

practic dintr-un singur mineral, s-ar putea adopta, următoarea schemă, relativ simplă: 

A. Roci hidrotermale oligomictice (practic monominerale). În acest caz, tipurile 

petrografice ar putea fi desemnate prin termeni mineralogici ca de exemplu. 

cuarţolit, piritolit, galenolit, calcitolit etc. 

B. Roci hidrotermale polimictice (alcătuite din două sau mai multe minerale 

principale). Şi în acest caz, tipurile petrografice ar putea fi desemnate prin 

termeni mineralogici ca de exemplu: cuarţ-piritolit, calcit-galenolit etc S-ar 

putea adopta unele abrevieri ca de exemplu o rocă hidrotermală formală în 

esenţă din pirită, calcopirită şi cuarţ ar putea fi desemnată printr-un termen 

abreviat de genul: cal-pi-cuaqolit. 
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- Topitta namralll. a rocilor-

4.1. Ciclul magmatogen şi starea 
petrografică primordială 

4.2 . Cauzele topirii rocilor 
4.3. Anatexia în manta 
4.4 . Topirea rocilor crustale 
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4. TOPIREA NAr-fURALA A ROCILOR 

4.1. CICLUL MAGMATOGEN ŞI STAREA PETROGRAFicl 
PRIMORDIALĂ 

Mult timp s-a crezut că, în zonele profunde ale Pământului, sub un înveliş relativ rigid, 

ar exista o magmă relictă încă din epocile timpurii ale evoluţiei planetei şi că toate magmele care 

au ajuns la suprafaţă descind, în ultimă instanţă, din această magmă fosilă. AstAzi, ipoteza 

existenţei unui înveliş magmatic sublitosferic este, practic, abandonată. Numeroase argumente 

geofizice, petrologice şi geochimice arată că atât crusta, cât şi mantaua terestră sunt formate 

predominant din faze solide. Cel puţin din paleozoic încoace, toate magmele cunoscute pe globul 

terestru au la origine un proces de topire a 1.mci roci parentale. La scara timpului geologic, viaţa 

unei magme este surprinzător de scurtă Cu toate acestea, n-a existat nici o epocă geologică în 

care fenomenul de topire a rocilor să fi fost absent, deoarece topirea s-a repetat de nenumărate 

on. 

Trecerea succesivă a unuia şi aceluiaşi sistem mineral prin procesul de topire şi 

consolidare constituie un ciclu magmatogen. Într-un astfel de ciclu, trebuie să existe obligatoriu 

trei stări fundamentale şi două procese fundamentale 

roca parentală topire ►L ______ _.lconsolidarc► ~--------- mai.:mă . - rocă magmatică 

stare solidă iniţială stare magmatică stare solidă finală 

Aparent, un ciclu magmatogen este un proces reversibil de forma solid tt lichid, pentru 

că topirea succedată de consolidare ar putea să aducă sistemul în întregime la starea iniţială. 

Reversibilitatea este, însă, relativă şi arc valabilitate numai dacă privim ciclul magmatogen 

exclusiv din punct de vedere al stărilor de agregare prin care trece sistemul, dar nu şi din punct 

de vedere compozi\ional Cel mai adesea, între starea solidă iniţială şi starea solidă tinală, există 

accentuate deosebiri compoziţionale, chimice şi/sau mineralogice Trei cauze mai impo11antc 

de1crmin[1 aceste deosebiri· 

·1 
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• Neconcordanta între conditia fizică a topirii rocii şi cea a consolidării magmei 

Aceasta este urmarea faptului că magmele, de cele mai multe ori, părăsesc locul lor 

de formare. În aceste circumstante, chiar dacă roca parentală şi roca finală ar fi două 

sisteme perfect izochimice (cu acelaşi chimism elobal), ele ar putea fi, totuşi, 

deosebite prin compoziţia mineralogică, deoarece la conditii fizice diferite ar trebui să 

corespundă compoziţii minerale diferite. 

• Topirea parţială a rocilor. Aproape toate rocile naturale care au suferit procesul de 

topire sunt sisteme poliminerale cu diferenţe sensibile între temperaturile T. şi T1,. La 

multe roci intervalul termic de topire (în diferite condiţii barice) depăşeşte I 00°C. 

Puţine roci naturale au fost supuse unei topiri totale. De regulă, ele se topesc doar 

parţial, la temperaturi T < TL , proces cunoscut sub numele de ANATEXIE. Prin 

anatexie doar o anumită parte din materia rocii parentale (partea mai uşor fuzibilă) 

trece în topitură. Partea greu fuzibilă rămâne în stare solidă, constituind aşa numitele 

restite anatectice. Proporfia fazei lichide în sistemul parţial topit exprimă gradul de 

anatexie sau gradul de topire. La un grad de anatexie foarte redus, compoziţia 

topiturii coincide cu compoziţia eutectică a sistemului - dacă acest sistem are, 

într-adevăr, un eutectic - putând fi net deosebită de compozitia chimică globală a 

sistemului. Pe măsură ce creşte gradul de anatexie, compoziţia topiturii se apropie de 

compoziţia globală a sistemului şi devin identice la topirea integrală. 

• Diferenţierea topiturii magmatice, care se poate realiza prin oricare din mecanismele 

examinate în capitolele anterioare: diferentierea prin cristalizare, licuatia, pierderea 

volatilelor, asimilarea altor roci decât cea parentală. 

Dacă sistemul petrografic rezultat prin consolidarea magmei este reluat într-un nou ciclu 

magmatogen, atunci evolutia ireversibilă a sistemului va fi împinsă înainte cu încă 1.m pas. Cu 

cât vor fi mai numeroase aceste cicluri, cu atât va fi mai mare contrastul petrografic între stările 

petrografice finale şi starea petrografică primordială. Schematic, o succesiune de cicluri 

magmatogene apare ca în figura 4.1. 

În această schemă se face abstractie de posibila micşorare a masei sistemului, prin 

pierderea substanţelor volatile. Se atrage atentia exclusiv asupra restitelor care însoţesc procesele 

anatectice. Pe de altă parte, nu se respectă o anumită scară a timpului, plecându-se de la premiza 

că importantă este reprezentarea grafică a succesiunii de cicluri magmatogene, ci nu de 

intervalele de timp ale fiecărui ciclu luat în parte. Desigur, din alte puncte de vedere, durata 

ciclurilor magmatogene, respectiv viteza de desfăşurare a acestora, ar putea să aibă o importanţă 

specială, dar ireversibilitatea nu deriv;i din viteze, ci din succesiuni de cicluri 
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T I M P U L 

1t1 7t3 

Primul ciclu magmatogen Al doilea ciclu magmatogen . Al treilea ciclumagmatogen 

Fig. 4. 1. - Reprezentarea schematică a unei succesiuni de cicluri magmatogene. 
1to = starea petrografică primordială 
Mo , M1 , M2 ....... = stări magmatice aparţinând ciclurilor I , U , III ..... . 

etc. 

1t1 , 1t2 , 1t3 ...... = stări petrografice rezultate din consolidarea magmelor, corespunzătoare 
ciclurilor magmatogene I , II , III ...... etc. 
Ro, R1 , R2 ...... = stări petrografice restiticc, rezultate prin anatexia stărilor 1to, 1t1 , 1t2 ..... . 
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Punctul de plecare al unei succesiuni de cicluri magmatogene îl reprezintă protolitul 7to , 

care constituie starea petrografică primordială (sau primitiva petrografică). Toate celelalte stări 

petrografice, respectiv 1t1 1t2 ... 7tn şi Ro , R1 ... R., derivă, în ultimă instanţă, din primitiva 7to, fiind 

generate prin diferenţierea magmatogenă a primitivei. Conform legii conservării masei, materia 

primitivei nu se pierde în decursul diferenţierii Ea trebuie să se regăsească în masa restitelor, în 

masa sistemelor 1t1 7t:z ... 7tn, precum şi în masa fazelor volatile care au părăsit sistemul magmatic. 

De aceea, compoziţia stării 7to poate fi teoretic dedusă, dacă ne sunt cunoscute masele şi 

compoziţiile produselor de diferenţiere 

Cei mai mulţi petrologi sunt de părere că starea petrografică primordială, 1to , a 

Pământului se află încă conservată în manta, constituind cea mai mare parte din volumul 

mantalei. În crusta terestră, starea primitivă apare cu totul accidental, deoarece crusta este 

dominată de stări petrografice diferenţiate, fie prin cicluri magmatogene, fie prin cicluri 

metamorfice şi exogene. Compoziţia chimică globală a primitivei 7to corespunde, probabil, 

compoziţiei medii a meteoriţilor silicatici (chondrite). Ea poate fi tot aşa de bine asimilată unui 

amestec de lherzolit şi bazalt. Roca ultramafică primordială cu astfel de compoziţie chimică 

globală a fost numită pyrolit, de către Ringwood ( 1975), pentru a sugera că esenţa chimică a 

acestei roci corespunde unui amestec de piroxen şi olivină. 

Aşadar, punctul de vedere modern estt: că la originea tuturor ciclurilor magmatice de pe 

P:'l111ânt a stat protolitul pyrolitic El este sistemul petrografic ce! mai vechi al planetei şi, în 

rapon cu acesta, toate celelalte roci, tic ele magmatice, metamorfice sau sedimentare, sunt mai 

1111i in p1 imcle etape de evoluţie geolug1c:1 a Pă111antului, anatexia a afectat exclusiv pyrolitul, 
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pentru că celelalte tipuri de roci nu existau. Ulterior, în procesul de topire parţială, au lo:,t 

antrenate şi sistemele petrografice diferenţiate, astfel încât, în zilele noastre, magmele se pot 

forma deopotrivă din mase de roci primordiale, ca şi din numeroase alte roci mai tinere. 

4.2. CAUZELE TOPIRII ROCILOR. 

Rocile se pot topi din mai multe cauze: 

a încălzirea mai mult sau mai puţin izobară; 

a încălzirea prin afundare; 

a depresurizarea mai mult sau mai puţin adiabatică; 

a scăderea temperaturii de topire prin metasomatoză sau pnn hidratarea rocilor 

"uscate"; 

a impact meteoritic. 

4.2.1. Încălzirea izobară 

Există mai multe cauze care pot determina o încălzire izobară a unei roci: 

• Prezenţa în apropierea rocii a unei magme. Acest proces, comentat deja la capitolul 

"Asimilarea magmelor", explică cel mult cum o magmă preexistentă poate determina aparitia 

altei magme. 

• Declanşarea în rocă sau în sistemul mineral învecinat, a unei reacţii chimice puternic 

exotermă. Fenomenul este posibil, de exemplu, în conditiile de suprafată ale cmstei. unde au 

loc reacţii naturale de ardere a cărbunilor de pământ, realizându-se uneori topirea rocilor 

argiloase :;,i a gresiilor. Deşi pe o astfel de cale apar uneori lichide silicatice, cei mai multi 

petrologi ignoră totuşi acest proces, dat fiind amploarea redusă a fenomenului. 

• Dezintegrarea elementelor radioactive. Sursa radiogenă în rocile granitice permite degajarea 

unei călduri medii de aproximativ 2.2 x 10· 13 cal/g sec. (sau 6 x 10· 13 cal/cm3 sec), iar în 

meteoritul silicatic (probabil şi în pyrolit) de~ I x 10·1
' cal/g sec Într-o rocă bazaltică, sursa 

radiogenă medie este de circa şapte ori mai mică decât în granit. Teoretic, dacă un cu,p de 

granit, cu o sur!.ă radiogenă medie, ar fi complet izolat termic fată de exterior, el s-ar putea 

autoîncălzi până la temperatura de topire în circa 8 x I 08 ani, iar un bazalt, într-un timp de 

şapte ori mai mare Conditia de izolare termică nu poate fi asigurată în natură Totu:;,i, se 

poate accepta că. în interiorul unui c.orp petrografic cu sursă radiogenă, se pot crea conditii de 

încălzire radiog,enă şi, în acest caz, temperatura maximă atinsă este direct propoqiunală nt 
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dimensiunea corpului. Corpurile de ordinul miilor de km3 ar putea, deci, să se 

autoîncălzească în zonele centrale până la topire. (Probabilitatea autotopirii creşte apreciabil 

în zonele care au concentratii locale de substante radioactive.) 

• Deformarea penetrativă a rocilor în zonele de forfecare. Este ştiut de mult timp că, pe 

suprafetele unor falii, apar oglinzi de frictiune ca urmare a topirii rocii faliate. În zonele de 

forfecare cu extind ei e regională, cea mai mare parte din energia de frecare se converteşte în 

căldură. În lungul unui plan de forfecare, de-a lungul căruia componentele se deplasează 

unele fată de altele cu viteza v, la un stress de forfecare, r, căldura de forfecare este: 

q = r· V 

Cunoscând densitatea, p, a rucii forfecate, căldură specifică, Cp , şi timpul cât durează deplasarea 

cu viteza v, se poate deduce creşterea temperaturii rocii (Sibson, 1977; Sprey, 1984): 

unde To este temperatura initială, iar k este constanta de difuzie termică a sistemului petrografic 

dat. Dacă T = To + ~ T este mai mare decât temperatura solidus a rocii forfecate ( T.R ), atunci 

roca se topeşte. 

Un calcul estimativ arată că în zonele de forfecare de lungă durată (de ordinul a peste 103 

ani), cu viteze de peste 8 cm/an, pot fi generate creşteri de temperatură suficient de mari pentru 

ca unele din rocile cunoscute să se topească parţial, chiar şi în conditii de suprafată. Şansa de 

topire a rocilor, ca urmare a forfecării, creşte însă cu adâncimea, deoarece creşte temperatura TO , 

ca urmare a gradientului geotermic vertical. 

4.2.2. Încălzirea prin afundare 

Este un proces de importanţă majoră pentru declanşarea topirii rocilor la scară regională. 

Prin afundarea unui sistem petrografic temperatura şi presiunea cresc simultan. Există două 

extreme posibile: 

a afundarea adiabatică, în esentă o afundare rapidă, care nu permite schimbul de 

căldură între roca afundată şi mediu. În acest caz, temperatura rocii creşte doar atât 

cât îi permite gradientul adiabatic (de ordinul a zecimilor de grad/km). 

b la extrema opusă este afundarea pe gradientul geotermic vertical. Este o afundare 

h:ntă, care permite echilibrarea termică continuă a rocii cu mediul înconjurător La 

orice acLîncimc roca afundată va avea temperatura permisă de gradientul geotermic 

local 

https://biblioteca-digitala.ro / https://unibuc.ro
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Afundările adiabatice, în eventualitatea că sunt posibile, de regulă. nu aduc rocile la 

temperaturile de fuziune. În schimb, afundarea pe gradient poate detennina topirea unor roci, 

dacă deplasarea pe verticală a acestor roci e~te suficient de mare. 

Afundarea rapidă, urmată de o lungă perioadă de relaxare termică (adaptarea rocii la 

condiţia de gradient), poate, de asen~enea, să conducă la topiri (fig. 4.2.). 

Afundările de mari amplitudini, pe zeci şi chiar sute de km adâncime, sunt astăzi aproape 

în unanimitate admise ca fiind o caracteristică generală a zonelor de convergenţă a plăcilor 

tectonice (zonele de subducţie). 

Temperatura TR TR Fia. 4.2. - Topirea rocii prin 
s L afundare. Cifrele I, 2, J şi 4 ar-<1tă 

'' l 
condiliile T, p ale rocii la 

P• h, ----, adâncimile corespunz.ătoare h1 , 
,'~ h2 , h1 , ~- în timpul afundării 
I ' foarte lente. La hi se: intră în 

' tQ I ' condi!ia de topire parţială, la h3 ~ 
u 

....... E \ roca este parţial topilA, iar la 11..t C: ·u ' ::, 
' este complet topită. ( T,R şi T t -'iii C: 
' 2 u <(Q h .... P2 -c, , - ... 

I temperaturile solidus şi liquidus p.. < 
I ' ' 3 ale rocii). Cifra 5 arată condi\ia 

PJ h, 1 .. 
' -

rocii la llt, în cazul unei afundări 
I ' rapide, după care urmează 

p4 114 ----------- -·--•------- ), • relaxarea tennică (prin încălzire 

5 6 /,•/;~•,:.% izobară) până în pw1ctul 6, când 
roca începe să se topească. 

4.2.3. Depresurizarea 

Rocile din manta, aflate la temperaturi mari, dar care rămân totuşi solide din cauza 

presiunilor enorme, se pot topi, dacă sunt antrenate într-un proces de depresurizare 

T e m p e r a t u r a Tt TR 
L 

p4 h~ 
' 

Fig. 4.3. - Topirea prin dcprcsu111.1n: a 1111ci rou 

' care provine de la marc ad1.nci111c (h1) 
►, a. Dcprcsuri;-arc rap1d;1 h, aJ:'1m:rn1ca de 

h4 -----©--------- debut a topirii; h, -- ,1d;i11c1111c;1 d..: 1opirc 
<,;I avansată; h, - adi111cimc d.: 1op1r1.: 101.11,\ <,;I eh, ' '1J p3 ' b Dcprcs11ri1.;uc rcl:111, krn;l h, :1,l:"111c1111ca C: ' ::, ·u 

' de debut a topirii: h .. ,1tti111.:i111ca d..: 1npirc • vi C: -li) ,<,;1 parţial.t .... -o 
a. 

P2 ~h7 C. Dcprcsuri1~1rc fo;111c lc111;1 (.i,;,·..:11~11111<.: 
conform grad1c11111l11i ~:-<•kl 1111, 1 H\.)L,l lll1 ~ .... • 

topeşte 

Pi h1 
,..9 
'~ 
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Depresurizarea este asigurată, în manta, de mişcarea convectivă a masei solide, iar topirea se 

realizează pe ramura ascendentă a curentului convectiv. Adâncimea la care se realizează topirea 

depinde de: condiţia termobarică iniţială a rocii, de condiţia solidus a rocii şi de viteza de 

ascensiune (fig 4.3.). 

În eventualitatea că gradientul geotermic nu intersectează curba solidus a rocii, la nici o 

adâncime, atunci o ascensiune foarte lentă nu cauzează topirea rocii (calea c din fig. 4.3.). Dar 

dacă o astfel de intersecţie există, atunci topirea poate fi provocată chiar şi de ascensiunile foarte 

lente (fig. 4.4.). 

Cele două poziţii relative ale 

temperaturilor solidus faţă de gradientul 

geotermic, respectiv cea din figura 4.3. şi ceea 

din figura 4.4., conduc la deosebiri marcante 

în cea ce priveşte efectul ascensiunii asupra 

gradului de topire. Astfel, în cazul din figura 

4.3., gradul de topire creşte (sau poate să 

crească), pe măsură ce scade adâncimea. În 

schimb, în cazul din figura 4.4., topirea 

cauzată de ascensiunea lentă, poate trece cel 

mult printr-un maxim, în intervalul h1 - h2 , 

după care se intră din nou în condiţia 

subsolidus, când topitura trebuie să 

recristalizeze. De aceea, astfel de topituri, în 

cazul că apar, constituie sisteme magmatice 

mai mult sau mai puţin "captive" , în sensul că 

Temperatura 

ho Po 

Fig. 4.4. - Topirea prin depresurizare a unei roci în 
timpul unei ascensiuni lente pe intervalul ho - h1 , în 
cazul când gradientul geotermic vertical intersectează 
curba solidus a rocii. Între ho şi h1 roca rămâne solidă. 
Între h1 şi h2 este topilă parţial, iar de la h2 în sus se 
revine la starea solidă. 

o eventuală ascensiune diapirică a sistemului 

magmatic îl scoate rapid din condiţia de stabilitate. 

4.2.4. Scăderea temperaturii de topire a rocilor greu fuzibile prin metasomatoză 
şi hidratare 

in zonele adânci ale crustei terestre, dar mai ales în manta, pot exista mai multe tipuri de 

roci greu fuzibile, cum ar fi rocile bazice, în crustă, sau cele ultrabazice, în manta. Aceste roci 

pot exista în stare solidă chiar şi la temperaturi de peste I 000°C. Dacă , printr-un proces de 

metasomatoză, astfel de roci se îmbogăţesc în componenţi minerali uşor fuzibili, de pildă creşte 

propoqia de alcalii ~i silice, ele se pot topi izoterm şi izobar, prin simpla schimbare a 

chimismului global Altfel spus. ori de câte ori metasomatoza transformă o rocă refractară într-o 
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alta uşor fuzibil;\, la temperaturi înalte. se crceaz[t automat şi posibilitatea topirii rocii, fr11ă ca 

temperatura sau presiunea s:i se modifice Astfel de procese sunt din ce în ce mai des invocate, 111 

ultimul timp, mai ales pentru a explica topirea rocilor ultrabazice din manta. 

Apa este una din substantele a dlrei prezenţă poate '.-1 scadă temperatura de topire iJ 

rocilor chiar şi cu câteva sute de grade llidratarea rocilor anhidre aflate la mari adâncimi e:-.le. 

deci, o Lauză foarte eficientă a topirii parţiale a acestora În cele mai multe situaţii, pătrunderea 

apei în sistemul petrografic anhidru determină mai întâi reacţii de hidratare a mineralelor 

preexistente, cum ar fi, de pildă, iormnrea amfibolilor şi micclor negre pe seama mineralelor 

mafice anhidre din peridotite. Ulterior are loc a~a numita "topire prin deshidratare". caic 

presupune descompunerea mineralelor hidratate simultan cu topirea parţială, moment în cart: <lpu 

trece din reţelele cristaline ale mineralelor hidratate în topitura silicatică (apa se solubili7ea1.ă in 

topitura neoformată). 

4.2.5. Topirea rocilor prin impact meteoritic 

În etapa iniţială de creştere acreţionară a planetelor { - 4 x I 09 a111 in urmă), impactul 

meteoritic a jucat rolul principal în evoluţia substanţei minerale. Ultcr ior, frecvenţa căderilor 

meteoritice a scăzut, efectele geomorfologice ale acestui a ră1rn'tnând evidente doar pe corpurile 

lipsite de atmosferă (Luna, Mercur) sau pc cele cu atmosferă rarefiată (Marte). Pe Pământ, 

datorită proceselor intense exogene şi endogene, geomorfologia primară generată prin impactul 

meteoritic a fost, în general, ştearsă şi doar în p1qinc locuri se mai păstrează cratere meteoritice 

de dată mai recentă Examinarea atentă a acestor cratere, din punct de vedere petrografic, a dus la 

concluzia că şocul meteoritic pe care 1-a suferit litosrera terestră a cauzat profunde transformări 

în sistemele petrografice. Simultan cu formarea craterului, rocile impactate suferă diverse 

transformări mai impo1tante şi oarecum redate în ordinea i11te11sitătii, tiind: fisurarea şi zdrobirea, 

transformări polimorfe ale mineralelor, topirea şi cv,,p1Harta fa.telm 111i11crale Rl'ac\iik chimice 

dintre minerale, transportul balistic şi amestecul mecanic al fragmentelor meteoritice cu cele 

aparţinând rocilor impactate sunt, de asemc:nea, procese posibile şi uneori cu implicaJii 

petrogenetice majore. 

Cauza ultimă a acestor procese este unda de şoc De la punctul de impact, în corpul ţintei 

(sistemul impactat) se împrăştie unde de şoc semisl'e, ice, sub aqiu11ea cărora substanţa se 

comprimă şi se încălzeşte adiabatic (unda de şoc se propagă ş1 în corpul meteoritului, spre polul 

opus punctului de impact, suferind fenomenul de relkxie şi rdntoarcere, astl~:I di unul şi acelaşi 

punct din corpul meteorit ic este de două ori afectat) La , itt:l'.e lk şuc de .i .:; 

creşterea presiunii în unda de şoc, în punctul de i1np.1l·1, pu,111..· .1l111gL'. :-i1lO h.bar, ,ar l,1 .:!O km/sec. . -
dq>;1şeşh.: 5 x 101 kbar Valoa1L"a p1L"si1111ii in 111Hb.d,· ~••,· (t'\JH1111at;i ,-11 U1:11) p,1.11,· ti 1..·~tilll,1t;1 cu 

ajutollll 111 m[11ua1 L"i fi.H 11111k L'lt1J;11 i,·,· 
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und~ E este energia de impact ( exprimata în t\l 1 - --1 2 x 1022 ergi), iar l este dis1a1it,1 f,qă de 

punctul de impact (exprimată în km). 

f.nergia de impact poate fi estimată, la rândul t!i, printr-o altă formulă empirică, pe baza 

diametrului, D, al crateruiui de impact: 

E :=::: 2.4(g/g0 )
0 "D34 

, 

unde E = energia ( exprimată în MT ), g = acceleraţia gravitaţională, la suprafaţa planetei 

impactate (în m/s), go = acceleraţia gravitaţională a Pământului (9.8 m/s2
). La craterele de pe 

suprafaţa Pământului, relaţia se simplifică la forma: 

E :=::: 6-D34 

În punctul de impact, presiunile de şoc pot atinge valori de zeci şi chiar sute de ori mai 

mari decât presiunile normale din mantaua superioară. Astfel, la o viteză de şoc de circa 20 km/s, 

chiar şi un meteorit de câteva zeci de tone poate provoca presiuni de peste 5 x l 03 kbar. În 

momentul trecerii undei de şoc printr-un punct dat, presiunea (şi corespunzător comprimarea 

substantei) creşte brusc, după care revine la valoarea iniţialii (relaxare). Timpul Llt de revenire (în 

secunde) este proporţional cu distanta z (în km) şi invers proporţional cu viteza de propagare a 

undei (in km/s). Luând viteza medie de propagare prin rocile crustei terestre, v = Skm/s, se poate 

estima: 

i:'it = zJ5 

La fenomenele de impact ce generează cratere cu diametre de circa l 00 km, pe un front al 

undei de şoc de aproximativ 300 kbar, timpul de revenire poate dura câteva secunde 

În spatele undei de şoc, substanţa se relaxează şi deci, la orice impact, unda de şoc este 

succedată de o undă de decomprimare (de relaxare), care, uneori, poate fi însoţită de 

fragmentarea solidelor. 

Ceea mai mare parte din energia cinetică a meteoritului se transformă în energie calorică, 

ducând la creşterea rapidă a temperaturii. Numai o mică parte rămâne sub formă de energie 

cinetică (cea a maselor expulzate din crater), sau sub formă de energie elastică, înmagazinată în 

cristalele comprimate. S-a estimat, de pildă, cA la o viteză de 15 km/s, circa 93% din întreaga 

energie cinetică a unui meteorit contribuie la încălzirea rocii (dintre care circa 60% este energia 

calorică determinată de energia adiabatică, prin comprimare, iar 33% este determinată de frecare, 

prin zdrobire şi deformare plastică). 

Încălzirea rocilor în timpul şocurilor meteoritice poate determina nu numai topirea, dar 

chiar şi evaporarea acestora. Încălzirea, determinată în special de frecare şi deformare, este 

răspunzătoare de topirea parţială a fragmentelor din breciile de şoc. În acest caz, topirea este 

localizată doar la suprafaţa blocurilor sau cristalelor din brecia de şoc. O topire cât de cât 

evidentă prin acest mecanism. apare doar la presiuni de 200 - 300 kbar. 
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Topirea c,,uzată de relaxare este mult mai accentuată. Topirea de acest gen pl1ate li 

selectivă sau integrală, functie de presiunea undei de şoc De pildă, s-a observat experimental l'.ă, 

într-un bazalt alcă',uit predominant din plagioclaz şi piroxen, există o ordine de topire. dupi\ l'lllll 

urmează: la un şoc de 400 - 600 kbar se topeşte pa11ial doar plagioclazul; la un şoc de 600 -- 800 

kbar, are loc topirea partială şi simultană a plagioclazului şi piroxenului, pe când topirea 

integrali. are loc la o presiune de şoc de 800 - I OOO kbar. De remarcat că, la relaxare, căldura s..: 

eliberează în interiorul fiecărui cristal în parte, iar cantitatea de căldură creşte propoqional n1 

compresibilitatea cristalelor. De aici rezultă că temperaturile diferă de la un mineral la ..i I., ii 

funcţie de compresibilitatea acestora, chiar dacă toate au fost afectate de aceeaşi undă de > ,, 

Aceasta face ca t0pirea rocilor poliminerale, sub influenta undei de şoc, să fie principial di r,, d 

de anatexia obişni:ită a rocilor. La topirea prin şoc, prima topitură nu corespunde unui eull:,·11c 

(de pildă, eutecticului granitic}, ci compoziţiei acelui mineral care are cea mai ",;i 

compresibilitate din toată asociatia minerali impactată. Mineralele specifice banii,.! J' 

(gabbrourilor), care reprezintă roca dominantă a crustei lunare, sunt - în ordinea crescătoare a 

compresibilitătii: olivină ➔ piroxen ➔ plagioclaz. Şocurile meteoritice repetate la care au li "1 

supuse aceste roc, au putut genera, în primul rând, magme plagioclazice şi nu eul~l:tir~• 

triminerale, cum ar fi trebuit să apară în cazul unei încălziri lente. Acestea ar putea fi una d111 

cauzele anortozitelor (roci plagioclazice aproape monominerale), atât de răspândite !'< 

"continentele" lunare. 

Nici ordinea de topire a rocilor nu se mai respectă. Astfel, observaţiile asupra cratncl,11 

de impact terestre au relevat faptul că, pe rocile holocristaline (în special cele! pllllonicc) s:11 ., • 

în apă, topitura de şoc este mai abundentă decât pe rocile sedimentare bogate în apă Aceasta 

arată că rocile an: :,!re se topesc mai uşor decât cele "umede", exact invers ca ;,, cazul topirii, 

cauzate de incălzii ,!e normale. fenomenul ar putea avea două cauze: 

• în rocile sedimentare, prin impact, se eliberează de regulă multe gaze care se 

împrăştie exploziv, antrenând o mare pat1e din topitură, sub formă ck picături, 

alcătuwd 'praful" sau '·norul" Jc impact. Picăturile de topitură reac1i,i,1ează cu 

gazele, iar după sediment<1re disp:,r definitiv prin procesele de diagene;j specifice 

s; 1prafeţei terestre. 

• o cantitate apreciabilă din căldura u.: impact se consumă prin evapurarea apei lil,er i:. 

relafr. Jbundentă în rocile s,J;rnentare (căldura de eva:•,llare a apei esle de cirt·,i ,.J1 1 

cal/g). 

Spre deo!',ebire de magmeic lr-'J,. <t.: ubişnuite, generare în zo,u:k .: .ii,·1 ,dl.' li11l:,ll-,t:1. 

magmele de impact au temperat1•r 1rnilr mai ridicate În magmele dt' impal: .qi:'1rull' p,· 1•:111,.int. 

xenolitele de cuaq şi 1ircon - substa111c rni11er1le cu rd'ractaritatc înaltă .;-,i:, 1,ipi1 p.t, li<1l ~1 

chiar integ:;d, atestând temperaturi de cel puti11 ! Si\;J I 8'ill"C (te1npera11,1 .. ,111:..'t1 , ', 11 ul,i~11u11L' 

din vulcanii actuali nu depăşeşte 1]00''('; 11111orită a,,·~1-,r tl·mpcrat1111 (,.1,1 ,,,,,, ,, 111, 

prncese specilice, ca tk exemplu reduct.:rl',1 1·,,·:11lui p:111;, la ~ta1t\1 1crtwak11L1 ·,.: ·li'"' 111., :: 11!1111 

nativ (datorit:, v\.1por;1111 oxiţenului din r11;1_t'll<'lit), s;1u di~11-1,,,,·.1 t111al.i" _,1111<11111!.,, .:l·,.,11,,· 
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prin depuntarca oxigenului Mai mult decât alat, în zona undelor de şoc cu presiuni de ordinul a 

I OOO - 2000 kbar, temperaturile depăşesc cu mult 2000°C, evaporarea putând fi chiar totală. 

Toate substan\cle petrogenetice considerate greu volatile, fie ele metalice sau nemetalice, 

se pot evapora integral la temperaturi de 2500 - 3000°C. Însă, la temperaturi cuprinse între 1300 

- 2500°C topiturile intră într-un proces de evaporare selectivă. Experimental s-a observat că, la 

1300 - 1600°C, din topitura bazaltului se evaporă relativ uşor alcaliile, fierul şi siliciul, iar la 

peste 1600°C se evaporă inclusiv magneziu, aluminiu şi calciu. Seria volatilitătii relative a 

elementelor din magma bazaltică este: 

K > Na> Fe > Si > Mg> Al > Ca> Ti , 

iar pentm o magmă granitică: 

Na> K > Fe > Si > Al 

Efectele evaporării selective sunt ceva mai bine cunoscute pe Lună. Regolitul lunar şi în 

special fraqiunile sticloase ale acestuia, sunt sărăcite simţitor în alcalii, uneori în fier şi silice, 

comparativ cu rocile silicatice (gabbrouri, bazalte, anortozite) din care au provenit prin impact. 

În particulele de sticlă din acest regolit, pierderea sodiului depăşeşte 90%, iar a silicei este în jur 

de 30%, faţă de continutul iniţial (aceasta ar fi o explicaţie plauzibilă a îmbogăfirii considerabile 

în anortit a plagioclazilor care au cristalizat din topiturile de impact de pe Lună). 

Astăzi nu putem aprecia cu exactitate ponderea magmelor de impact pe planeta noastră 

Este cert că majoritatea covârşitoare a magmelor recente sunt de origine endogenă. Dar nu 

acelaşi lucrn se poate spune despre magmele foarte vechi. Nu este exclus ca unele corpuri 

magmatice premezozoice, rezultate prin impact, să fie acoperite de sedimente mai tinere, ori să fi 

fost profund modificate prin procese metamorfice sau diagenetice. 

,.,. 
4.3. ANATEXIA IN MANTA 

4.3.1. Structura seismică a mantalei terestre 

Mantaua este acea pa11e a Pământului cuprinsă între discontinuitatea Moho, de la baza 

crustei şi discontinuitaka seismică de la adâncimea de circa 2900 km. Discontinuitatea Moho 

este amplasată la aproximativ 6 - 8 km adâncime, sub fundul oceanelor terestre şi la adâncimi 

cuprinse în11e JO 70 km, sub continent Trecerea de la crustă la manta este marcată de 

schirnban:a rapidă a vitezelor de propagare a undelor seismice, de la valori relativ mici, specifice 

crustei, la aproximativ 8 I km/s (pentru undele longitudinale) şi aproximativ 4.5 km/s (pentru 

undele llansversale) 

Din p1elucra1l'a a lllii de seislllug1a111e, s-a aJ1111s la concluzia că, imediat sub Moho, 

\lll'll'k Lk p1 up:11,:a1 l' a urnklm lllll~1tudi11ale. (v1,), variaâ local de la circa 7 8 până la circa 8 .~ 

kn1 1s ,\pp1 \IIL'll'k L'IL'~L p11q1tH\Junal L'll adiincilllL'a, as1td inci\t, la baza mantalei ajung la \·aiori 
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14 km/s. Cea mai importantă constatare este, însă, faptul că vitezele undelor seismice nu cresc 

uniform cu adâncimea. Există două salturi marcante de viteze, la 400 şi la 600 km adâncime 

Aceste două discontinuităţi separă mantaua în regiuni majore: 

• mantaua superioară, între Moho şi 400 km; 

• zona de tranziţie, între 400 şi 600 km; 

• mantaua inferioară, între 600 km şi nucleul terestru. 

În mantaua superioară sunt marcate şi alte discontinuităţi, de mică amplitudine (fig. 4 5 ) 

o 

! 100 

ij 

-a 200 
,§ 
-g 300 

400 

v [km/s) 
Cea mai frapantă discontinuitate din 

Fig. 4.5. - Viteza de propagare a undelor transversale 
sub Scutul Canadian (după Brune şi Donnan, 1963) 

mantaua superioară este cea cuprinsă intre 

aproximativ 60 - 250 km, numită şi zonă de 

încetinire a vitezelor, sau ASTENOSFERĂ. 

Aici, viteza undelor transversale (v.), la 

început descreşte cu creşterea adâncimii, până 

la un minim, după care începe să crească din 

nou. Viteza undelor longitudinale, în 

astenosferă, este mai puţin deviată de la 

valorile normale. 

Viteza unei unde elastice, care 

traversează un mediu elastic izotrop, este determinată de densitatea (p) a mediului şi de două 

constante de elasticitate: k - constanta de incompresibilitate [sau modulul global = p( dP) _] şi ~l 

dp I 

- constanta de rigiditate (raportul dintre stress-ul de forfecare şi streinul de forfecare 

corespunzător). 

Viteza undelor longitudinale este dată de relaţia: 

iar viteza undelor transversale de relaţia: 

De unde rezultă: 

, 4 , k 
v· --v· --

r 3 s P 

Aceste rchqii ne arată că există o corelafie sigură intre viteza de 1mipaga1 t' a undelor 

seismice in manta şi densitatea mantalei. De aceea, toate discontinuităţile seismice majore din 

111a11ta sunt i11tl'1 prL't.lll' L'a 111arr:\nd salturi 111 th:nsitatca materiei De exemplu. discu111i11ui1atca 

l\1uhu nll: i11dculi~tc acu:p1a1:1 ta lii11d c,1t11ală de 1> ,·,11ia11c 1apid:1 a tk11si1:qii l·11 .1d;\11<·iml'a. de 
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la circa 2 9 -- ] O g/cm3
, în partea superioară a discontinuitătii, la 3.3 - 3.4 g/cm3

, în partea 

inferioară 

Asten~isfera, spre deosebire de Moho şi celelalte zone de discontinuitate seismică, este, 

din acest punct de vedere, mai controversată. Potrivit unor modele teoretice, încetinirea vitezelor 

undelor st!ismice ar fi cauzată de micşorarea, cu adâncimea, a densităţii materiei, pe măsură ce se 

trece de la partea superioară la zona centrală a astenosferei. Conform altor modele, în 

astenosferă, densitatea rămâne constantă sau creşte uşor cu adâncimea. Descreşterea valorilor Vp 

şi Vs ar putea fi, teoretic, determinată de o creştere mai rapidă a temperaturii cu adâncimea, cu 

alte cuvinte, în astenosferă ar exista un gradient geotermic vertical mai mare decât cel existent în 

zonele de deasupra şi de dedesubt. Deoarece efectele temperaturii şi presiunii asupra undelor 

seismice sunt opuse, se estimează că un gradient termic vertical de 20°/km ar putea anula efectul 

gradientului baric (aproximativ 0.3 kbar/km) asupra vitezei Vp, iar un gradient de 8 - 18 °/km ar 

putea anu la efectul presiunii asupra vitezei Vs Materia din astenosferă are, totuşi, şi o altă 

proprietate care, din punct de vedere fizic, o deosebeşte de restul materiei din manta şi anume, ea 

are capacitatea de a se deforma plastic relativ uşor, adică are capacitatea de a curge la gradienţi 

relativ mici, ceea ce corespunde unei vâscozităti de ordinul a 1022 g/cm s. Este, de asemenea, de 
luat în consideraiie şi faptul că, în astenosferă, unda seismică transversală este mult mai puternic 

afectată decât cea longitudinală, ceea ce duce la concluzia că materia dir. astenosferă se 

deosebeşte de materia din manta, nu atât prin densitate, cât printr-o rigiditate mai redusă. 

4.3.2. Compozitia petrografică a mantalei superioare 

Vitezele undelor seismice, coroborate cu alte observaţii de natură petrologică şt 

geochimică, n:strâng posibilităţile compoziţionale ale mantalei superioare (imediat sub Moho) 

la o anumită combinaţie de olivină, piroxen, granat şi câteva alte specii minerale (spineli, mice, 

amfiboli etc ) Practic, două tipuri petrografice ar putea să aibă o astfel de compoziţie 

mineralogică ultramafitele peridotitice (cu densitatea între 3.25 - 3.40 g/cm3) şi eclogitele (cu 

densitate între 3 .4 - 3.6 g/cm\ Primele sunt în esenţă o asociaţie de olivină şi piroxen, pe când 

eclogitele, o asociaţie predominant granat-piroxenică. Între cele două tipuri petrografice nu se 

cunoa~t~ o tranziţie naturală gradată. Chiar dacă ar exista un tip petrografic intermediar intre 

eclogit şi peridotit, acesta trebuie să fie foarte rar în natură (aşa numitele ultramafite cu granat 

sunt mult mai apropiate de peridotite decât de eclogite, deşi sunt varietăţi mai aluminoase de 

peridotite) De aceea, pentru compoziţia petrografică a mantalei superioare, se pot emite trei 

modck 

• 
• 
• 

compoziţie predominant eclogitică: 

compoziţie pred_ominant peridotitică, 

compozi\ie pctrogralic:t mixtă, eclogito-peridotitică . 
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Ringwood ( 1956, 1975) a analizat toate datele cunoscute până la acea vreme, pentru a 

alege între modelul eclogitic şi cel peridotitic, criteriile de discriminare fiind: 

1. coeficientul Poisson al rocilor din manta, dedus din raportul vp/v,; 

2. anizotropia de propagare a undelor seismice în mantaua superioară, 

evidentiată de Hess (1964), (care trebuie să fie cauzată de existenţa orientării 

preferentiale a unor cristale anizotrope, în spatii imense ale mantalei); 

3. densităţile rocilor din manta, deduse din alte considerente decât cele provenite 

din viteza de propagare a undelor seismice; 

4. compoziţia petrografică a xenolitelor existente în acele magme bazice 

generate sigur în manta (kimberlite, bazalte alcaline şi nefelinite); 

5. compoziţia petrografică a complexelor ofiolitice şi a corpurilor de peridotite 

alpine, considerate a fi părţi din mantaua superioară aduse la zi prin procest'.! 

tectonice; 

6. observaţii experimentale asupra domeniului termobaric de stabilitate a 

eclogitelor in sistemele bazice anhidre; 

7. compoziţia chimică globală a magmelor bazaltice ş1 a altor magme, sigur 

generate în manta; 

8. observaţii de natură geochimică. 

Concluzia lui Ringwood este că mantaua superioară este eterogenă din punct de vedere 

petrografic, având o oarecare zonalitate pe 

verticală (fig. 4.6.). În orizonturile cele mai 

superioare ale mantalei predomină rocile 
co11ti11c111 

.:rustl 

harlbuq~itc 
peridotitice (harzburgite şi lherzolite), pe locul lhcnolitc 

peridotite 

secund fiind eclogitele. În orizonturile mei 

profunde predomină pyrolitele. Spre deosebire de 

peridotitele alpine ş1 cele ale complex~lor 

ofiolitice, pyrolitul este un peridotit relativ bogat 

în Al, Na şi K. În virtutea acestei diferente, din 

pyrolit poate rezulta o magmă bazaltică, prin 

] cclo~itc 

11 200 e ·n 
:a 300 
~ 

Fig. 4.6. - Zonalitatea pctrogralic,\ a mantalei 
superioare ( după Ri ngwood, I 966) 

topire parţială, pe când din peridotitul clasic, nu poate rezulta. De aceea, pyrolitul este considerat 

a fi o rocă "fertilă", iar peridotitul, rocă "sterilă". Peridotitele din orizonturile superioare ale 

mantalei sunt, deci, concepute de Ringwood ca fiind restitele anatectice ale protolitului pyrolitic, 

iar corpurile de eclogite, ca fiind magmele bazaltice consolidate chiar în manta. 

Punctul de vedere al lui Ringwood este, în general, admis de petrologia modernă. Toti 

petrologii acceptă că în mantaua superioară există predominant o rocă peridotitică "fertilă", 

având ca suport mineralogic silicatii magnezieni şi calco-magnezieni, din grupul olivinelor şi al 

piroxenilor, la care însă trebuie adăugată neapărat prezenţa unei faze minerule aluminoase, adică 

o fază minerală sensibil mai bogată in aluminiu decât piroxenii per_idotitelor alpine După natura 

fazei aluminoase, mantaua superioară se poate diviza în câteva orizonturi 
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O, iwntul plagioclazic, format, în esen!ă. din olivină + ortopiroxen + 

clinopiroxcn + plagioclaz ± spinel. Roca ar putea fi numită fie lherzolit cu 

plagiuclaL, fie pyrolit plagioclazic. Acesta este orizontul cel mai superior al 

111d11l,1ki, adâncimea maxim posibilă a sa fiind la circa 30 km. Peste această 

.1Jirnc1me, plagioclazul dispare (prin transformarea albitului în jadeit + cuarţ). 

2 01 w)•llul spinelic. Faza aluminoasă specifică este spinelul MgAI01 (şi nu 

spindul cromifer). Roca ar putea fi numită lherzolit spinelic sau pyrolit 

sp1nelic La adâncimi de circa 75 km, spinelul dispare, prin reacţia cu silicaţii 

magnezieni, când se formează granatul piropic. 

3 Oriwntul cu granat, format, în esenţă, din olivină, piroxeni şi granat piropic. 

Acesta se dezvoltă de la 75 km în jos, până la adâncimi care pot depăşi 250 

km Compoziţia modală medie a pyrolitului cu granat, estimată din 

compozi\ia mineralogică medie a xenolitelor (nodulilor) peridotitice din 

kimberlite, ar arăta în felul următor: 

• olivină 63% 

• ortopiroxen 30% 

• granat 5% 

• clinopiroxen 2%. 

Această 11nagine compozi\ională a mantalei superioare trebuie, totuşi, luată doar ca un 

simplu reper şi numa, în ipoteza că mantaua este, practic, lipsită de substante volatile, ceea ce nu 

este adevărat. În numtrnase locuri de pe glob şi la intervale de timp foarte diferite, magmele 

generate în manta dll antrenat spre saprafaţă noduli cu amfiboli, cu mice, cu carbonaţi sau cu 

diamant ( cazul k1 mlH:rl itelor), ceea ce ne determină să admitem existenţa în manta a substanţelor 

volatile aparprdnd sistemului O - H - C O altă dovadă directă a prezenţei substanţelor volatilo.! 

în manta o cnnstituie incluziunile fluide din cristalele olivinice sau cele piropice ale tuturor 

xenolitelm de prO\ cnien\ă mantalică. 

Acceptarea apei în mantaua terestră este astăzi unanimă în lumea petrologilor şi, pe 

măsură ce trl'ce timpul, se aduc din ce în ce mai multe dovezi asupra posibilităţii existenţei 

Ludlir hidratate, mai ales în 1ona de tranziţie 

l·lognpitul ~1 amfiliulul sunt principalele faze hidratate ale mantalei, în orizonturile sale 

~11pL·110,1rc l·iugupitui 1e1-istă în manta până la presiuni care depăşesc 100 kbar (corespunzător la 

111u i"'U l,.m ad.111L·i1,1eJ, cu condi\ia ca în manta să existe o cantitate suficientă de K20 În 

p, l'.IL'1qa nlivi11u ~i pi, o,c11ilor, flogopitul se transformă în amfibol potasic (richterit potasic), iar 

.iu!~-la d1,1 11r1;1;i la pc~ll: 120 kbar, trece într-o fază mafică hidroxilată (hidratată), numită "faza 

:-.. • (l ulii, i l/'0 J, o t:11;. care nu arc cnrcspondent între silicaţii cunoscuţi în litosferă. Hornblenda 

11, jhita:..il:1 (.111i!ilhilul ob1~11ui1) l~~k ,, doua faâl mafică pw1ătoare de apă în manta, d.1r aceasta 

11u 1,11·1,1l.1111,~1u111 111,11 111;:11 Lk .\O 3S khar, astfel c[1 ea poate fi întâlnită cel mult pi\nă la 100 
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- 120 km adâncime, după care ar trebui să se disocieze în apă liberă şi silicaţi anhidri (piroxeni ~i 

olivină). 

Olivina, piroxenii şi granaţii, cunoscute în general ca fiind minerale anhidre, pot solubiliza mici 

cantităţi de apă, la presiuni mari, fără să-şi modifice structurile specifice (Kohn, 1966) La 

presiuni foarte înalte, însă, în prezenţa apei, toţi aceşti silicaţi se transformă în faze hidratate 

piropul l.idroxilat, wadsleytul, silicaţii suprahidrataţi etc. Wadsleytul sau P-forsteritul, este o fază 

cu compoziţia forsteritului (Mg2Si04), dar care este, de fapt, un sorosilicat (conţine unitatea 

structurală Sb01). Acesta poate proveni fie din olivină, fie din clinopiroxenul magnezian: 

Mg2Si04 
forsterit 

Mg2Sb06 ➔ 
clinopiroxen 

➔ Mg2Si04 
wadslcyt 

Mg2SiO~ 
wadslcyt 

+ Si02 
stishovit 

Prima reacţie se desfăşoară la 13 - 17 GPa (funqie de temperatură), pe când cea de-a 

doua se poate desfăşura chiar şi la 4 - 6 GPa, în prezenţa fierului (Mii lan et. al, I 991 ). În 

prezenţa apei, wadsleytul devine hidratat, iar saturarea completă cu apă duce la formula: 

Mg1Si4014(0H)2 . Dacă în manta este prezent hidrogenul, atunci, la adâncimi de peste 400 km, 

atât olivina, cât şi piroxenul magnezian trec în întregime în wadsleyt hidratat (Smith, 1994) 

Silicaţii suprahidrataţi au fost descoperiţi experimental, succesiv, în dernrs de dteva 

decenii, fiind, de asemenea, cunoscuţi şi ca silicaţi ·'alfabetici", deoarece au fost notaţi cu literele 

mari ale alfabetului latin: A, B, C, D, E, F, G, 1-1. Ca exemplu poate fi dat silicatul suprahidratat 

B, cu formula: Mg1uSb01~(0H)4, stabil între 15 - 23 GPa, la temperaturi de 800 -- I ..f00°C 

(Gasparik, I 990). Specificul fazelor alfabetice este capacitatea lor de a trece cu uşurinţ(1 de la 

starea hidratată la cea anhidră, fie prin variaţiile de presiune, tic prin variaţia activităţii apei 

La fel ca şi apa, bioxidul de carbon poate fi depozitat şi el în faze solide, cele ma, 

importante fiind carbonaţii În condiţiile mantalei, carbona!ii se formează prin reacţia C0 2 cu 

piroxenii şi olivină. Iată trei din aceste reacţii posibile, probabil cele mai importante în manta 

',, olivină+ clinopiroxen + C02 = urtopiroxen + dolomit 

>- olivină + dolomit + C02 = piroxen -1 magnezit 

,- ortopiroxen -r CO2 :-_: 111agnczit + SiO~ 

La temperaturile mantalei terestre, aceste rcaqii sunt posibile doar la pr e::.1ur11 care 

depăşesc circa 15 - 20 kbar. Aceasta înseamnă C:1. p;ini\ la :1dj11ci1111k ck L·11 L·a ,(; (1() km, 

bioxidul de carbun nu poate li depozitat în carbonaţi, ci dnar 111 faze lluick. ~i ,·,·I 111:1i prllbabil se 

depozitcaz;1 intr-o faâ volatil;-1 poliL'.llr11po11e111:1 ins:t, i11 l'.ca r11a1 111.11 ,· 1,:,11,· d111 1ll;1nta se 

realizea/:1, tutu~i. corHlitiik real'.!iilur de c11bonatare a silil'.aţilur. ;1stl~·I 111,·:"il ~L- l'll.ilL' sp11llL', cu 

siguran1:1, L·;·1 CL"d nui lllilJL· l·a111i1;1lL' tk { ·o: c~ll· dcp,11i1;11:1 111 111.1111.1 :,lll• ,;" III.I ,k c·,11 [,,,rup 
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Dintrt~ ace~tia. magnezitul rezistă cel puţ:n pană la 12 GPa (adâncimi de circa 300 km), aşa cum 

rezultă din datele experimentale ale lui Cani I şi Scarfe ( I 990). 

4.3.3. Cauzele topirii parţiale a pyrolitului În conditiile din manta 

Pentru explicarea topirii parţiale a pyrolitului, două cauze mai importante au fost 

invocate: 

1. scăderea temperaturii de topire a pyrolitului, ca urmare a prezentei apei libere în 

manta; 

11. depresurizarea adiabatică, determinată de ridicarea sp,e suprafată a pyrolitului, pe 

ramurile ascendente ale curentilor convectivi. 

Ringwood ( 1975) comentează pe larg posibilitatea topirii parţiale a pyrolitului, ca urmare 

a prezentei apei libere şi ajunge la concluzia că astenosfera ar putea fi o zonă în care materia 
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Fi,:. 4. 7. - Rcla1ia posibil:1 i111rc 1cmpcrn111rilc de topire ale pyrolilului 
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pyrolitică este paqial topită. Pyrolitul cu circa O I% apă liberă, în conditiile termice specifice 

unui gradient geotermic de tip oceanic, ar trebui să fie parţial topit, la adâncimi cuprinse între 

aproximativ 75 - 150 km (fig. 4.7.). 

Prezenta apei "libere" în intervalul 75 - 150 km (adică a apei care nu este încorporată in 

structura mineralelor cristaline) ar avea, după Ringwood, următoarea explicatie: Pâ11â la 75 

150 km, apa este inc01porată În amfiboli şi flogopit. De la aceste adâncimi În jos, cele douâ 

minerale devin instabile, iar apa râmâne relativ liberă. Abia de la 150 km În jos apar silicaţii 

denşi hidrataţi (piroxenii hidrataţi, granaţii hidrataţi şi fazele silicaţilor suprahidrataţi), care 

obligă apa să intre din 11011 in stntcturi cristaline. 

O proporţie de circa l % lichid intergranular, rezultat prin topirea parţială, este suficientă 

pentru a explica micşorarea sensibilă a rigidităţii astenosferei. Nu este, însă, exclus ca, în 

astenosferă, să existe local un grad de anatexie mai ridicat, dacă gradientul geotermic este mai 

mare decât în figura 4.7. Invers, dacă gradientul geotermic este mai scăzut, aşa cum este 

gradientul de sub scuturile continentale, pyrolitul este totalmente subsolidus şi deci, la adâncimi 

specifice astenosferei, topitura silicatică lipseşte. În locul ei ar putea să fie o soluţie apoasă 

supracritică liberă; soluţia apoasă ar putea contribui, de asemenea, la micşorarea rigidităţii 

materiei pyrolitice, în eventualitatea că ar avea configuraţia unei pelicule intergranulare. 

Mulţi cercetători sunt convinşi că o topitură nu se poate segrega din sistemul anatectic, 

dacă gradul de anatexie este scăzut (de ordinul O 5 - 2%) De aceea, în astenosfera statică, nu se 

poate vorbi de o segregare a lichidului silicatic, printr-o diferentiere gravitaţională. Dacă, însă, se 

acceptă ipoteza că anumite poqiuni din masa astenosferei sunt capabile să se desprindă şi să 

ascensioneze adiabatic spre suprafaţă (Ringwood, 1975), atunci se poate admite că gradul de 

anatexie creşte cu ascensiunea. 

Aşa cum rezultă din figura 4 7, sub scuturile continentale, unde gradientul geotermic este 

mai mic, pyrolitul cu O I% apă liberă nu se topeşte paqial. Aici, o ascensiune adiabatică a 

mantalei din zona astenosferei nu poate genera decât cel mult o topire minoră a pyrolitului, cu 

cel mult 0.5 - I% lichid magmatic Un astfel de sistem anatectic nu poate fi totuşi considerat 

realmente marmă, iar la un grad de anatexie atât de redus, diferenţierea lichidului magmatic este 

imposibilă. Pentru a se obţine o anatexie cu un grad de topire de cel ptqin 5%, este necesară o 

ridicare adiabatică a pyrolitului, de sub orizontul astenosferic, de la cel putin 250 km adâncime. 

O ridicare de la adâncimi atât de mari ar putea li explicată admiţfind existenţa în manta a unor 

curenţi convectivi care să nu fie limitati numai în astenosferă Curenţii convectivi din manta 

sunt, de altfel, invoca1i şi ele tectonica globală, pcntru a explica mişcarea mecanică a maselor 

litosferice, la scară planetară Mulţi cercetători admit că mantaua, suh litosfor[1, prezintă o 

vâscozitate Ncw1oniană constantă şi că uri de cfite ori apar abateri de la gradientul geotermic 

adiabatic, se declanşază co11vec1ia ln principiu, se admite d1, cel putin pfină la 3llll k111 adJncime, 

gradientul geotermic este sensibil dil'erit de cel adiabatic, acesta din urmă tiind de ordinul de 
111:111111e a O O I O 03''C/k111 Dac:1 111 manta există chiar şi t) intimă l·antil.ltt· tk elc111l'lllc 
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t,, atfl grosimcrt nrnn1alci_ De aceea, este destul de verosimilă ipoteza că, în mftnta, pot exisrn 

c~lule de onvcqic mai mari decât cele localizate în astenosferă _ Ramurile ascendente lllc acestor 

ct·lulc convec tive, de mare amplitudine pe verticală, pot traversa toate discontinuiU\ţil ti ~t:ismice 

ale mantalei . 

La adânci mi de 350 - 400 km, materia solidă a mantalei are, după toate prnbabilităţ ile, o 
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temperatură de cel puţin l 500°C, indiferent de faptul că se află sub ocean sau sub continent. 

Ascensiunea adiabatică a pyrolitului de la o astfel de adâncime, determin.ă anatexia nu numai a 

pyrolitului "hidratat" (cu O 1% 1-1 20). dar chiar şi a celui anhidru _ În figura 4_8_ este prezentată 
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evoluţia posibilă a unei mase pyrolitice care ascensionează de la o adâncime de 300 km, pe o 

ramură ascendentă a curentului convectiv. În ipoteza că pyrolitul este complet anhidru, el s-ar 

putea topi abia de la circa 90 km în sus şi ar putea atinge un grad de topire de circa 25%, la 

adâncimea de 60 km. La un grad de topire atât de avansat, sistemul anatectic devine un corp 

magmatic, în sensul propriu-zis al cuvântului, capabil să ascensioneze autonom în litosferă şi să 

se diferenţieze. În eventualitatea că ascensiunea autonomă a corpului este mai rapidă decât 

diferenţierea, el poate ajunge chiar şi la adâncimea AJ, unde gradul de anatexie este foarte 

avansat. 

Aşa cum s-a comentat mai sus, nu se poate accepta un pyrolit riguros anhidru. La 

adâncimi su~astenosferice, apa poate fi încorporată în oricare din fazele minerale solide ale 

mantalei, gradul de "solubilizare" al apei fiind direct proporţional cu presiunea. Este deci foarte 

probabil că orice ascensiune adiabatică de la nivele subastenosferice este însoţită de o "exoluţie" 

a apei şi de punerea în liberatate a acesteia ca fază liberă supracritică. Datorită acestei 

deshidratări, temperatura solidus a pyrolitului scade, pe măsura ascensiunii adiabatice, atingând 

un minim la nivelul astenosferei. Ca urmare, adâncimea reală la care începe prima topire paqială 

a pyrolitului cu 0.1 % H2O coboară cu cel puţin 90 km faţă de adâncimea de topire în stare 

anhidră. Astfel, la 150 km adâncime (punctul Ai din fig. 4.8.), pyrolitul cu O. I% 1--hO este deja 

parţial topit, având circa 5% lichid magmatic. La acest grad de topire se realizează deja o 

inversie barotropă, astfel încât masa anatectică poate ascensiona autonom până în părţile 

superioare ale astenosferei. 

4.3.4. Tipuri posibile de magmă care pot fi generate În manta 

4.3.4.1. Tipuri generate din pyrolit 

Petrologia modernă acceptă că 

aproape toate tipurile de magme pot fi 

generate în manta şi că cele mai multe 

provin direct din pyrolit, prin topirea 

parţială a acestuia. Ideea de bază este 

că lichidul magmatic format prin 

anatexia pyrolitului diferă 

compozitional, funqie de gradul de 

anatexie şi de adiincimea la care are 

loc anatcxia La acelaşi grad de 

anatexie, lichidul poate fi altul, dacă 

presiunea este alta (lig 4.9) [Cauza 
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acl':-tci condiţii este faptul că fazele cristaline care sunt în echilibru cu lichidul anatectic pot fi 

drastic modificate de presiune] Prin urmare dacă, lichidul magmatic se diferenţiază spaţial de 

restitui cristalin, la presiune şi temperatură constante, atunci se formează o magmă a cărei 

compoziţie globală este, într-adevăr, dependentă de gradul de anatexie şi de adâncime. În figura 

4 7 este exemplificat acest fapt, în ipoteza lui Ringwood, care arată ce tipuri de magmă s-ar 

putea forma, la diferilL adâncimi, prin anatexia pyrolitului cu O. I% H2O (desemnate prin 

denumirea rocilor vulcanice echivalente chimic): 

I.) Admiţând că pyrolitul se topeşte parţial la temperatura de circa l 300°C, dar la 

diferite adâncimi (D1, 02, 03, 04, Os, D6, D1, Os), magmele posibile 

(desemnate prin denumirea rocilor vulcanice echivalente chimic) sunt: 

01 - kimberlite (?); 

D2 - nefelinite olivinice; 

03 - bazanite olivinice; 

04 - bazalte alcaline olivinice; 

Os - bazalte olivinice; 

06 - tholeite olivinice bogate în aluminiu; 

01 - tholeite olivinice; 

08 - pierite olivinice. 

2.) Admiţând că anatexia se realizează la temperatura de circa l 200°C, dar la 

diferite adâncimi (C1, C2, CJ, C4, Cs), se pot realiza magmele: 

C1 - nefelinite olivinice; 

C2 - bazanite olivinice; 

C3 - bazalte olivinice alcaline; 

C-1 - bazalte bogate în aluminiu; 

Cs - tholeite cu cuarţ 

3.) Anatexia care are loc la circa I 150°C, la adâncimile 8 1, 8 2 , 8 3, 8 4 , poate 

genera magmele: 

81 -- nefelinite olivinice; 

B2 - bazanite olivinice; 

13, •• bazalte alcaline bogate în aluminiu; 

B-1 ·· thnleite cu cuarţ 

111 lil•.111a ·I S s11111. dl' ;hl'Illl'nca. indicate tipurile posibile de magme care ar putea să se 

1"''''' /l" 11,· ,,·.1111;1 .111.ill'\IL·i pv111l11ului anhidru (după Jaques şi Green, 1980), funcţie de gradul 
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de anatexie şi de adâncimea la care are loc anatexia. La un grad de anatexie până la 50%, se pol 

forma: picrit alcalin, picrit tholeitic, bazalt olivinic alcalin, tholeit olivinic, tholeit, tholt:it 

cuaqifer. La un grad de anatexie de peste 50%, se formează komatiitele, la presiuni înalte ~i 

komatiitele piroxenice, la presiuni mici. 

Între aceste tipuri de magme, cele komatiitice sunt cazuri de excepţie. Komatiitcle sunt 

singurele roci vulcanice cu compoziţie ultrabazică cunoscute până în prezent - rocă vulcanică 

formată, practic, doar din minerale mafice anhidre (olivină şi piroxeni). Chimic, ele se definesc 

printr-un conţinut extrem de ridicat de MgO (-20%) şi un conţinut mult mai mic în aluminiu 

decât bazaltele. Aproape toate komtiitele tipice au vârstă Pre-Cambriană, ceea ce arată că erupţia 

lavelor komatiitice a fost un eveniment rar, absent în epocile geologice mai târzii. Din modul 

cum au fost intruse şi din reacţia exercitată asupra rocilor înconjurătoare, s-a ajuns la concluzia 

că magmele komatiitice au fost extrem de fluide (ceea ce, de altfel, este specific lichidelor 

ultrabazice) şi aveau temperaturi foarte înalte (I 650°C), cu mult mai mari decât cele pe care le 

au lavele bazaltice actuale. Toate acestea sprijină ipoteza că magmele komatiitice sunt, de fapt, 

rocile ultrabazice ale mantalei aduse într-un grad foarte avansat de topire. Temperaturile de 

1650°C sunt atinse în manta doar la adâncimi care depăşesc 300 km, ceea ce sugerează că numai 

o ascensiune de la astfel de adâncimi ar putea aduce roca peridotitică a mantalei într-un grad atât 

de avansat de topire. 

4.3.4.2. Tipuri magmatice generate prin topirea eclogitelor 

În mantaua superioară, eclogitele deţin, probabil, locul al doilea, după pyrolite, în ceea ce 

priveşte proporţia volumică. În condiţii anhidre, eclogitul aproape sigur nu se poate topi în 

manta, deoarece temperatura sa solidus este superioară condiţiilor termice oferite chiar şi de 

gradientul geotermic oceanic. În schimb, în prezenta apei libere, temperatura de topire a 

eclogitului scade foarte repede cu continutul în apă. Astfel, la un con1inut de 5% H20, 

temperatura solidus a eclogitului, la 40 kbar, este de circa 790°C, iar temperatura liquidus, în jur 

de l 400°C (Green, 1982). Presiunile de 40 kbar se realizează în manta la circa 120 km, unde 

temperaturile estimate sunt undeva între I I 00 - I 250°C. Aceasta înseamnă că materia eclogitică, 

cu 5% H2O, ar trebui să fie într-o stare foarte avansată de topire (60 - 90%), la o adâncime de 

circa 120 km. 

Între lipsa totală a topirii parţiale a eclogitului ~i cea foarte avansată există, probabil, în 

manta o gamă continuă de posibilităţi, funcţie de conţinutul în apă. Pe de altă parte, la foi ca şi în 

cazul pyrolitelor, masele eclogitice care sunt antrenate în ascensiunea adiabatică de la adâncimi 

subastenosfericc se pot, de asemenea, topi paqial, gradul de topire fiind cu atât mai mare, cu cât 

este mai mare adâncimea desprinderii adiabatice. Funqie de gradul de topire, lichidele pot avea 

următoarele compozi1ii. 
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compoziţie bazaltică (la un grad de topire> 90%); 

compoziţie andezitică ( la un grad de topire de aproximativ 50 - 90%); 

compoziţie dacitică (la un grad de topire de aproximativ 30 - 50%); 

compoziţie riolitică (la un grad de topire sub 30%). 

229 

Desigur, aceasta este doar o schemă orientativă, pentru că eclogitele s-ar putea să nu aibă 

o compoziţie chimică globală identică şi cu siguranţă nu au peste tot aceeaşi compoziţie 

mineralogică, deoarece şi la eclogite compoziţia minerală este influenţată de presiune. 

4.3.4.3. Tipuri de magme generate pe seama "peridotitelor potasice" şi a celor 
"potasic-carbonatice" 

Prin termenul de "per:idotite potasice" sunt desemnate acele mase peridotitice din manta 

care deţin o fază potasică în cantităţi relativ mari: flogopit, amfibolul potasic (richteritul), 

eventual "faza x". Topirea parţială a unei astfel de roci, teoretic, ar trebui să genereze un lichid 

magmatic în esenţă bazic, dar foarte bogat în H2O şi K2O. Foarte apropiată de acest lichid este 

magma kimberlitică. Cea mai distinctivă trăsătură a magmelor kimberlitice, comparativ cu 

celelalte magme generate în manta, este tocmai acest conţinut foarte ridicat de K2O şi de 

substanţe volatile (H2O şi CO2). [Prezenţa CO2 face pe unii autori să considere că în protolitul 

magmelor kimberlitice au existat şi carbonaţi, pe lângă fazele potasice.] 

În magmele kimberlitice au fost indicate numeroase faze de presiune foarte înaltă, care 

atestă în mod cert generarea lor la mare adâncime. Printre acestea se numără diamantul, uneori 

cu incluziuni de granat majoritic (Moore et. al, 1991 ). Acest granat este, practic, o soluţie mixtă 

granat-piroxen, care se poate forma la presiuni extrem de înalte, corespunzătoare intervalului de 

200 - 480 km. Deoarece granatul devine instabil la 650 km adâncime, ne duce la concluzia că 

adâncimea de generare a magmelor kimberlitice trebuie să fie undeva în intervalul 200 - 650 km, 

adică în zona subastenosferică. Protolitul cel mai probabil al magmei kimberlitice se apropie de 

compozitia unui lherzolit cu granat, magnezit şi o fază potasică. Prin topirea parţială a unui astfel 

de protolit, carbonatul şi faza potasică intră în faza lichidă (topitură), în proporţii care sunt 

sensibil influentate de gradul de topire, de presiune, dar şi de proporţia relativă a carbonatului în 

protolit. Prin urmare, la locul de formare, lichidul magmatic poate fi predominant silicatic sau 

pn:dominant carbonatic, însă, în ascensiunea spre suprafaţă, ca urmare a depresurizării, 

aproximativ sub 30 kbar, lichidul carbonatic devine instabil: se disociază î11 CCh şi oxizii 

mc1a/1ci (Af>:0, C'aO), aceşlia di11 urmă inlrâ11d î11 alcăluirea silicaţilor. Disocierea lichidului 

carbonatic la adâncimile de circa 60 km, cu punerea în libertate a CO2, este considerată una din 

cauzl'k l'lupţiei e:-.plozive a magmelor kimberlitice şi a formării diatremelor (corpuri conice, cu 

\·,i, ful 111 jus). 111 partea superioarf, a litosferei rigide 
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Prin topirea parţială a peridotitelor potasice pot rezulta, probabil, nu numai kimberlitcle, 

ci şi toate celelalte magme bazice potasice. În principiu. se consideră a fi potasice acele magme 

relativ bogate în potasiu şi cu raportul K20 / Na20 supraunitar (procente de greutate) Prin 

cristalizare, din aceste magme, se formează minerale potasice ( ca leucit, sanidină, flogopit etc ). 

într-o proporţie relativ ridicată. Majoritatea magmelor bazaltice sunt sărace în potasiu (Ki() 

< 1.1 % ) şi cu raportul K20/Na20 subunitar. Prin contrast, magmele bazice potasice au K20 

>I. 1% şi raportul K20/Na20 supraunitar. Acestea din urmă sunt extrem de variate în ce priveşte 

proporţia celorlalţi componenţi: Si02 , CaO , Ab03 , Na20 etc. şi de aceea sunt desemnate prin 

numeroase denumiri, majoritatea fiind perimate ( exemple: • wolgidite, orendite, madupite, 

jumilite, cancalite, fortunite, katungite, ugandite, lamproite olivinice, shoshonite, vicoite, 

bazanite leucitice, leucitite etc.). Din cauza variabilităţii extreme este dificilă o clasificare simplă 

a acestor magme potasice. Dacă se iau, însă, în consideraţie oxizii Na20, CaO şi Ali01, toate 

aceste tipuri ar putea fi grupate în trei clase (Foley, 1992): 

1. Magme relativ sărace în Na20, CaO şi AhOJ (comparativ cu bazaltele 

obişnuite) Din acestea se formează roci vulcanice lipsite de plagioclaz sau 

foarte sărace în plagioclaz. În schimb, sunt bogate în faze potasice (leucit, 

sanidină, flogopit sau biotit) 

2. Magme potasice ultrabazice (Si02 < 42%), relativ bogate în CaU Acestea 

conduc la formarea rocilor vulcanice cu melilit şi leucit (sau chiar kalsilit) 

3. Magme potasice relativ bogate în Ca O ş Na20 - conduc la fur111a1 ea rocilor cu 

plagioclaz şi leucit, uneori cu sanidină 

Rocile din grupul I au fost numite LAMPROITE, cele din grupul 2 KAl\1:\HJGITE, 

iar cele din grupul 3 - PLAGIOLEUCITITE (Foley, 1992) Această ~impliticare este ,h:sigur de 

dorit, însă trebuie avut în vedere că este o clasificare a rocilor \'lllcanice. şi 11u neapărat a 

magmelor din care provin, deoarece din aceeaşi magmă pot rezulta con1puzitii minerale 

deosebite. În cazul de faţă, trebuie retinut că leucitul nu poate cristaliza dedl la s11prafa1ă, iar 

biotitul nu poate cristaliza decât de la anumite adâncimi în jos Ca urmare, 1 ucik leucitice cu 

olivină pot fi echivalentul de suprafaţă al unor roci biotitice din adâncime 

În concluzie, reţinem că, dacă în manta există roci peridotitice relativ liugak in potasiu, 

atunci este foarte probabil că, prin topirea paqială a acestora, rezultă lid1idL· 1na~111a1ice bazice 

potasice. Aceste magme pot conţine, în procente variabile, componenla l·,11 l•un,11ic{1. f1111qie de 

faptul dacă, înainte de topire, peridotitul a avut sau nu o fază carbonatic.'i 

Pentru magmele kimberlitice este greu de presupus că ar rnai pul ea a, e.i :;,i .i ,d1;1 origine 

decât topirea parţială a peridotitelor potasio-carbonatice, la adancirni, prnli,iliil. :-.td),1~ll'1lllslerice 

Celelalte tipu11 de magme potasice se pot forma, prohabi L ~i J)L' allL' t·i1 i ( d 1 k1 t·1J! 11:rca sau 

asimilarea ai tor tipuri de magme, llall, 1996) 
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4.3.4.4. Magme generate pe seama peridotitelor suprahidratate 

Peridotitele aflate deasupra "planelor" Beniotl~ teoretic, ar putea să conţină H2O într-o 

proporţie mult mai mare decât acel 0.1%, cât este estimat pentru pyrolitul mediu. Sursa posibilă 

a apei o constituie reaqiile metamorfice de deshidratare care însoţesc afundarea plăcii subduse, 

pe "planul" Benioff lJin experientele lui Mysen şi Boettcher ( 1975 ). topirea paqială a 

lherzolitului cu granat, în prezenţa unui exces de H2O, la presiunea de 15 kbar, conduce la 

formarea unei topituri cu peste 84% plagioclaz normativ. Pe măsură ce creşte gradul de anatexie, 

continutul normativ al plagioclazului scade, în folosul maficelor Aceste magme se deosebesc 

evident de cele bazaltice, fiind în esenţă magme andezitice. Prin urmare, topirea paqială a 

peridotitelor aluminoase, în exces de H2O, poate conduce la o paletă foarte largă de magme 

andezitice, începând cu cele de compozitie aproape anonozitică şi terminând cu cele de 

compozitia andezitelor bazaltice. Magmele andezitice generate pe un astfel de peridotit, ar trebui 

să fie saturate în apă, spre deosebire de magmele andezi1 ice generate pe eclogitele din manta, 

care ar trebui să fie nesaturate în apă sau chiar anhidre 

4.4. TOPIREA ROC!LOn cnUSTALE 

4.4.1. Compozitia pctroerafică a crustei 

Crusta terestră reprezintă partea solidă a Pămantului situată deasupra suprafe!ei de 

discontinuitate seismică Mohorovicic (Moho'). În general se admite că Moho nu este de fapt o 

suprafată, ci o zonă îngustă în care undele seismice longitudinale îşi schimbă repede \'iteza de la 

- 7 km/s până la - 8 km/s. Adâncimea "suprafeţei" Moho variază în dii~ritc sectoare ale globului 

şi nu apare peste tot la fel de tranşantă. 

Grosimea, structura seismică şi petrografică a crustei diferă, uneori, sensibil Je la o zonă 

la alta a planetei. Totuşi, principial diferite, se acceptă astăzi a fi doar trei tipuri crustale 

A Crusta continentală a regiunilor staQile, specifică zonelor de scuturi şi platfonne 

Cllntincntale. Grosimea acesteia variază, de obicei, între 35 şi 45 km, cu o medil' di.! 40 km Pe 

baza vitezelor de propagare a undelor seismice, se diferen\iază aici o crustă inferioară (cu vite1.e 

ale unddor longitudinale cuprinse între 6.4 şi 7 2 km/s) şi o crustă superioară (cu viteze sub b 4 

km/s) În unele porţiuni ale globului, între cele două etaje, se eviden1iază o discontinuitate 

seismică (Conrad) la adâncimi de circa 15 km, dar 111 altele, tianzi1ia estt..: gradată 

Vitezele de 5 8 până la 6.4 km/s, speci licc nustei super ioar c cnrespund rocillH ac1dL· 

111.1g111atil·l' sau IIH:tarnnrticc De aici a ur111a1 deduq1a d. acest nivel are ll co111pozipc 

p1t:dl>1111nant "granitică". a~a cu111 se re111a1c:1. de liqll, la supral;q,-1 111 sculurile Cllntint~ntale, aiu 

lllcile dominante sunt holouistaline. tiind ald11111l' in p1 incipal d111 cua1 \. kldspat. midl şi (sau) 
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amfibol. Compoziţia mineralogică medie se apropie mai mult de compozitia granodioritelor 

decât de cea a granitelor, cu o densitate medie de 2.74 g/cm3
. În platforme, aceste roci 

granitoidice sunt acoperite de un înveliş de roci sedimentare, de regulă stratiforme, foarte putin 

cutate, în care vitezele medii de propagare ale undelor longitudinale sunt între 4. 75 şi 5.4 km/s. 

Compoziţia petrografică a crustei inferioare este mai puţin clară. Vitezele de propagare 

ale undelor longitudinale (6.5 - 7.2 krn/s) sunt similare cu cele remarcate la suprafaţă în rocile 

magmatice bazice (bazalte, dolerite, gabbrouri). De aceea, mult timp s-a crezut că roca 

dominantă a crustei inferioare este bazică (înveliş "bazaltic" sau "bazic"). Ringwood ( 1975) se 

opune categoric unei astfel de interpretări. Bazându-se pe date experimentale, el arată că 

asociaţia minerală a unui gabbrou (sau bazalt) este instabilă în condiţiile P-T-PH,o existente în 

crusta inferioară. În aceste condiţii, rocile bazice ar trebui să treacă fie în eclogit (a cărui 

densitate de 3.5 g/cm3 ar conduce la o viteză Vp = 8.4 km/s), fie în granulit piroxenic (cu 

densitatea de 3.2 - 3.4 g/cm3 şi cu o viteză de 7.3 - 8.0 krn/s). O alternativă mai plauzibilă este să 

se admită că rocile crustei inferioare nu au chimism global bazic, ci neutru sau chiar acid, însă 

adaptate mineralogic la condiţia faciesului granulitic şi eclogitic. Astfel de roci ar trebui să aibă 

mineralele mafice dominate de piroxeni şi granaţi, iar mineralele felsice, dominate de cuarţ şi 

feldspat potasic (Ringwood, 1975). 

Un alt model petrografic a fost propus de Green ( 1970). El a demonstrat că anortozitele, 

în ideea că sunt prezente în crusta inferioară, mineralogic ar trebui să fie formate din albit + 

ortoclaz + granat + piroxen. Această compoziţie mineralogică poate explica foarte bine viteza de 

propagare a undelor seismice în crusta inferioară. 

În eventualitatea că în crusta inferioară se admite existenţa unei cantităţi rezonabile de 

apă, atunci o rocă bazică ar trebui să treacă într-un amfibolit, alcătuit dominant din amfibol, 

plagioclaz şi granat. În acest caz, s-ar asigura o densitate medie de 3. O până la 3. 5 g/cni3 şi o 

viteză a undelor longitudinale de 7.0 până la 7.6 km/s. În unele zone au fost într-adevăr 

remarcate astfel de viteze, totuşi ele sunt ceva mai mari decât cele considerate a fi specifice 

crustei inferioare. Pentru a explica vitezele reale, în ipoteza că admitem prezenţa apei, am putea 

apela la două modele compoziţionale: (1) crustă inferioară petrografic omogenă, formată dintr

un amfibolit mai acid ( eventual mai bogat în plagioclaz), (2) crustă inferioară petrografic 

eterogenă, alcătuită din corpuri de amfibolite în alternanţă cu roci granitice, în facies granulitic, 

compoziţia medie a unui astfel de complex petrografic corespunzând unei roci neutre (nu 

bazice). Desigur, acest model nu exclude prezenţa corpurilor de roci mai bazice şi chiar 

ultrabazice în crusta inferioară, însă proporţia acestora trebuie să fie cel mult egală cu proporţia 

corpurilor acide. 

B. Crusta regiunilor orogenice de pe continente are două particularităţi: (1) este mai 

groasă decât cea din zonele stabile, ajungând, de exemplu, sub Alpi, la 55 km, iar în Appalaş la 

65 km; (2) în partea inferioară, undele seismice longitudinale ating viteze între 7.2 şi 7.8 km/s, 

iar în majoritatea regiunilor nu se observă o discontinuitate Moho clară, fiind o tranziţie gradatll 

de la crustă la manta. De reţinut că în partea superioară a cnistei regiunilor orogenice există un 
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înveliş cu viteze de 6.0 până la 6.5 km/s, interpretat ca având o compozitie petrografică 

dominată de roci cuarţo-feldspatice. La baza acestui înveliş acid, respectiv între 15 - 30 km 

adâncime, este frecvent întâlnită o zonă de reducere a vitezelor, sub care vitezele cresc gradat, de 

la 6.5 până la 8.2 km/s, ceea ce reprezintă zona de tranzitie (spre manta) Sunt cel putin trei 

posibilităti de a explica această zonă de tranzit ie: (I) admiterea unei compozit ii amfibolitice; (2) 

roci mafice în facies g1 anulitic; (3) amestec de roci peridotitice şi eclogitice cu roci acide şi 

intermediare. În diferite zone ale globului ar putea să apară, preferential, una sau alta din cele trei 

variante. 

C. Crusta oceanică, adică aceea de sub bazinele oceanice, este, în mare parte, alcătuită 

din trei strate: (a) stratul 1 format din sedimente neconsolidate, având grosimi mici; (b) stratul 2 

format din roci bazaltice cu porozitate reziduală apreciabilă (partea de jos a acestui strat cantine, 

uneori, numeroase dyke-uri de roci mafice); (c) stratul 3, cel mai important, stă direct pe manta. 

Compozitia acestuia din urmă ar putea fi: ( 1) peridotit într-un stadiu avansat de serpentinizare; 

(2) roci dominant bazice sau bazaltice anhidre, gabbroide sau echivalentele metamorfice ale 

acestora. Datele seismice, precum şi observatiile directe, concordă mai bine cu cea de-a doua 

variantă şi, de aceea, se poate spune că, în mare, crusta oceanică are o compozitie bazică, deşi 

nu exclude participarea în proporţie subordonată a corpurilor serpentinitice. 

În zonele cordilierelor oceanice, stratul sedimentar dispare, stratul 3 se subtiază, pe când 

stratul 2, bazaltic, capătă grosimi apreciabile. 

4.4.2. Topirea rocilor bazice 

În apropierea temperaturii solidus, rocile bazice se pot prezenta în una sau alta din 

următoarele patru stări petrografice majore: (I) roci gabbroidice (alcătuite predominant din 

plagioclaz bazic şi minerale mafice anhidre); (2) granulite piroxenice cu granat (alcătuite 

predominant din piroxen, plagioclaz acid şi granat); (3) eclogite (alcătuite predominant din 

piroxen şi granat); (4) amfibolite (alcătuite predominant din hornblendă şi plagioclaz) Teoretic. 

topirea integrală a oricăreia din stările petrografice bazice trebuie să genereze o magmă bazaltică. 

care poate fi anhidră (dacă se topesc integral stările 1, 2, 3) sau hidratată (dacă se topeşte integral 

starea 4). Topirea integrală a stărilor anhidre este foarte putin probabilă în condi\iile termobaricc 

oferite de crusta continentală şi cu totul improbabilă în crusta oceanică. 

Singura stare care, teoretic, ar putea să se topească integral în condiţiile crustei ar fi cca 

amfibolitică, dar şi aceasta cu două condiţii restrictive (I) să existe apă în exces; (2) tempc1a1u1,1 

î11 crustă să atingă valori de ordinul 950 - I 000°C, deoarece în exces de apă, temperatura liquid11~ 

a llh.:ilor bazice coboară până la 950 - I 000°C, în intervalul I O - 20 kbar Îndeplinirea celor duuii 

, undipi se realizează. probabil, foarte rar în crustă şi chiar şi atunci fenomenul este ci1cu1llsl·11s 

I., ~p:1(11 1111l·1 ('11 alte cu,intl', topi1ca intl.'grală a rocilor bazice, în condiţiile oll.'litc dl.' llll~l,1 
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continentală sau cea oceanică, trebuie privită ca fiind o situaţie de excep1ie şi în nici un caz nu 

poate fi luată în consideraţie pentru explicarea maselor mari de magme bazice. 

Topirea parţială a rocii bazice poate genera un lichid de compoziţie începând de la cea 

acidă (riolitică) până la cea neutră (andezitică), funcţie de gradul de anatexie. Topiturile solidus 

ale stărilor anhidre cresc cu presiunea, de la circa I 075°C (la I atm), în medie cu circa I O °C/kbar 

(Green, 1982), astfel că, în condiţiile gradienţilor geotermici actuali, rocile bazice anhidre sunt în 

condiţii subsolidus, la orice adâncime oferită de crustă sau manta. În schimb, în prezen1a apei, 

temperatura solidus a rocilor bazice scade cu presiunea în intervalul (I - I 5 OOO atm) Ca o 

consecinţă a acestei scăderi, temperatura solidus a bazaltului tholeitic cu 5% apă, la I O - 15 kbar, 

este de circa 650 °C, după care creşte din nou cu presiunea ( cu un gradient de circa 3 - 4 °C/kbar 

- Green, 1982). De aceea, afundarea prin subducţie a rocilor bazice parţial hidratate poate, 

într-adevăr, determina topirea parţială a acestor roci. 

De altfel, mulţi petrologi acceptă că majoritatea magmelor andezitice, asociate zonelor de 

convergenţă, s-au format prin anatexia rocilor bazice ale crustelor oceanice, antrenate în procesul 

de subducţie. Adâncimea la care se realizează condiţia de topire parţială a acestor roci, în zona 

de subducţie, depinde, în esenţă, de doi factori: (I) gradientul geotermic vertical în zona de 

subducţie; (2) conţinutul de apă al sistemului bazic. 

Principial se admite că viteza de afundare a rocilor este factorul esenţial care controlează 

temperatura în zonele de subduqie, gradienţii fiind cu atât mai mici, cu cât afundarea este mai 

rapidă. La acelaşi conţinut de apă, adâncimea de topire parţială creşte pe măsură ce scade 

gradientul geotermic vertical. De pildă, la un conJinut de 5 % apă, o rocă bazică având 

compoziţia chimică a bazaltului tholeitic începe să se topească la adâncimea de circa 120 km, la 

un gradient de circa 6 grade/km şi la 60 km adâncime, la un gradient de circa 12 grade/km 

Majoritatea apei deJinută de rocile bazice subduse este depozitată în minerale hidratate, 

cum sunt cloritele, amfibolii, zoizitul, epidotul, zeoliJii etc. În timpul ati.mdării, zeoliţii şi 

cloritele dispar în întregime, prin reaqii de deshidratare, cu mult înainte de a se ajunge la 

condiţia de topire. Apa eliberată este, probabil, în cea mai mare parte pierdută de sistemul bazic. 

Doar amfibolii şi într-o mai mică măsură zoizitul, pot supraviefui până la condiţia anatexiei, dar 

şi aceştia numai până la presiuni de cel mult 25 - 30 kbar De aceea, se poate spune că proporţia 

apei în rocile bazice este, practic, controlată de proporţia mineralelor hidroxilate din grupul 

amfibolilor şi epidotului. 

Micşorarea conţinutului de apă, sau creşterea vitezei de atundare, pot împiedica anatexia 

rocilor bazice şi aceasta explică de cc nu peste tot subducţia crustei oceanice bazice a fost 

însoţită de magmatogeneză În acelaşi timp, jocul independent al celor doi factori poate explica 

gradele diferite de anatexie ale rocilor bazice, la aceeaşi adâncime de afundare 
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4.4.3. Topirea rocilor acide 

Rocile acide specifice crustei continentale sunt desemnate pnn termenul global de 

"granitoide". De fapt, aici intră mai multe tipuri petrografice, având comun doar asemănarea în 

ceea ce priveşte compoziţia chimică globală. Centrul de greutate al acestei compoziţii coincide 

oarecum cu media compoziţională a granitoidelor şi granitelor normale. În apropierea 

temperaturii solidus, compoziţia mineralogică a "granitoidelor" este controlată de presiune şi, din 

acest punct de vedere, există posibilitatea clasificării granitodelor în câteva "grupe" barice. 

1. granitoide de joasă presiune. Sunt granitoidele comune, care conţin plagioclaz 

(granite normale, granodiorite, tonalite, gnaise şi orice altă rocă în alcătuirea căreia 

intră plagioclazul şi cuarţul, indiferent de natura celorlalte minerale); 

2. granitoide de presiune medie: cele care conţin albit, disten şi granat ± zoizit; 

3. granitoide de presiune înaltă: acelea care conţin cuarţ şi jadeit, având ca unic feldspat 

doar pe cel potasic; 

4. granitoidele de presiune ultraînaltă, fiind granitoidele care conţin coesit, în loc de 

cuarţ. 

În condiţiile barice ale crustei, sunt stabile granitoidele din grupul 1 şi într-o oarecare 

măsură cele din grupul 2. Celelalte grupe se obţin, probabil, doar în condiţiile presiunilor mari şi 

foarte mari care însoţesc procesele de subducţie a 

crustei continentale în zonele adânci. 

Sistemele granitice sunt, poate, cel mai bine 

studiate experimental. Una dintre primele contribuţii 

experimentale de mare valoare aparţine autorilor 

Tuttle şi Bowen (1958), prin studiul sistemului 

NaAlSiJOs - KAlSbOs - SiO2 - H2O, sistem foarte 

asemănător cu granitele alcalifeldspatice naturale, 

supranumit şi sistem granitic ideal. Ei au arătat că 

temperatura solidus a acestui sistem scade cu 

presiunea vaporilor de apă, de la 950°C, la presiunea 

camerei, până la circa 700°C, la presiunea de peste 6 

kbar. 

Potrivit lui Winkler ( 1979), temperatura 

solidus a sistemelor granitice, în condiţii izobare, 

creşte cu conţinutul în anortit al plagioclazului. La 

fel ca ş, predecesorii, Winkler confirmă 

ex peri mental scăderea accentuată a temperaturii 

solidus cu creşterea presiunii, în prezenta apei (fig 

4.10) 

Dacă la sistemul granitic se adaugă şi alte 
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Fig. 4.10. - Temperatura de topire a sistemelor 
granitice (dup.'I Winkler, 1979). 
l ➔ Curba solidus în sistemul Q - Ab - Or; 
2 ➔ Curba solidus în granitelc biotiticc uscatt:; 
3 - .J ➔ Curbe liquidw1 în sistemul granitic cu 
ap:'I. în proporţiile indicate; 
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substante volatile, solubile în faza lichidă a sistemului, temperatura solidus poate fi coborâtă şi 

mai mult. Wyllie şi Tuttle ( 1964) au arătat că aditia la H2O a unui alt volatil, coboară T, a 

sistemelor granitice cu 20 °C (la adiţia de P2O5), cu 60°C (la aditia de HF) şi cu 90°C (la adiţia de 

Li OH). Un efect similar l-au remarcat Platen ( 1965) şi Manning ( 1981 ). Ultimul autor cercetează 

efectul fluorinei asupra topirii sistemului ab-or-H2O, la P = 1 kbar şi găseşte că, la 4% fluorină, 

tempera,ura de topire a sistemului coboară cu 200 de grade. Toate acestea arată că, la aceeaşi 

presiune, poate exista un domeniu termic de câteva sute de grade în care rocile granitice se pol 

sau nu topi, functie de natura şi proporţia substantelor volatile. Cu toate acestea, rezultă că, atâta 

timp cât în sistemul granitic continutul de halogeni rămâne redus, unica substantă volatilă demnă 

de luat în consideratie rămâne H2O. 

Cea mai completă imagine asupra condiţiei de topire a sistemelor granitice, în prezenta 

ape1, este dată de Johannes ( 1984 ), pe 

care o reproducem în figura 4.11. Aşa 

cum se observă, efectul fondant al ape1 

asupra sistemului, acţionează doar în 

intervalul baric în care este stabilă 

componenta albitică, respectiv până la 

circa 16 kbar. De la această presiune în 

sus, în sistemul granitic saturat în apă, 

temperatura solidus creşte cu presiunea. 

Este, de asemenea, demn de retinut că 

efectul continutului în anortit al 

plagioclazului asupra temperaturii 

solidus dispare la presiunile de peste IO 

kbar, deoarece, la aceste presiuni, 

molecula anortitică se disociază în zoizit, 

disten şi cuarţ şi nu se mai poate vorbi de 

un feldspat plagioclaz mixt. 

Este de mare valoare constatarea 

ex peri mentală că, indiferent de 

complexitatea mineralogică a rocilor 

"granitice", compozit ia lichidului 

anatectic, 111 apropierea temperaturii 

18 
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Fig. 4.11. - Topirea şi rcac(iilc s11bslll1d11s in sis1cm11l Na,O. 
K,O - CaO - Al,O1 - SiO, - 11:O (dup:1 Joh:11111cs, 1984) 

solidus, este practic aceeaşi, corespunzând oarecum u11u1 granit akalifrldspatic lcucocrat. 

Acelaşi lichid granitic ideal se ob{ine prin anatexia incipientă a t11tu1or 1,ll_-illlf nwtamorfice 

cuaqo-micaccc. cum ar li micaşisturile sau aşa numitele "paragnaisl"", 10L·i tipic nustale 

(Winkler, I 979). Gresiile polimictice, numeroase siltite şi rocile argiloa~e pulilllic1icc (rnci, de 

as-:menea, fllllin1ic1ice), prin anatexic incipientă dau, prnbabil, un lil·li1d silicatic llH de 

co1n1H1/i\ie gran111r:1 
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